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51 JOHDANTO
Svekofennialaisen orogenian huippuvaihe saavutettiin Perämereltä Laatokalle
ulottuvalla paleosutuurivyöhykkeellä (Svekokarjalainen orogenia) noin 1,90-1,89
Ga sitten (Lahtinen et al. 2005). Kuitenkin Itä-Suomen arkeeisen kratonin kivis-
tä tehdyt K-Ar-iänmääritykset (Kontinen et al. 1992) biotiitista ja sarvivälkkees-
tä osoittavat, että arkeeisen kratonin nykyinen eroosiotaso on ollut useiden sato-
jen asteiden lämpötilassa vielä kymmeniä miljoonia ja jopa sata miljoonaa vuotta
orogenian huippuvaiheen jälkeen. Kontinen et al. (1992) päättelevät tämän ar-
keeisten kivien päällemerkinnän syntyneen lännestä työntyneen massiivisen yli-
työntölaatan aiheuttamana, mutta eivät ota tarkemmin kantaa päällemerkinnän
aiheuttaneen lämmön lähteeseen. Tämän työn tavoitteena on tarkastella, riittää-
köylityöntölaatan kuorta paksuntava ja mukanaan tuomien radiogeenisten läm-
mönlähteiden vaikutus vaikutus tuottamaan Itä-Suomen arkeeisen kratonin ny-
kyisellä eroosiotasolla havaitut metamorfiset ilmiöt. Mahdollinen ylityöntölaatta
kasvattaisi kuoren paksuutta ja lisäisi sen kokonaislämmöntuottoa, mikä aiheut-
taa kuoren konduktiivisen lämpiämisen myös ylityöntölaatan alaisessa kuoressa.
Työssä kuvataan ylityöntöä yksiulotteisella matemaattisella lämmönjohtumismal-
lilla, jossa huomiodaan arkeeisen litosfäärin ja sen päälle tulevan ylityöntölaatan
litologiset ja termiset ominaisuudet. Mallin tuloksena saadaan litosfäärin lämpö-
tilakehitys orogenian aikana eri syvyyksillä. Tuloksena saatua lämpötilakehitystä
nykyisen eroosiotason syvyydellä verrataan arkeeisen pohjan muissa tutkimuksis-
sa havaittuun metamorfoosiin sekä paine-lämpötilakehitykseen.
1.1 K-Ar -ikämääritykset Karjalan kratonilla ja P-T-arviot mineraaleista
Tämän työn tuloksena saatavaa kuoren lämpötilakehitystä verrataan Kontisen et
al. (1992) tekemiin K-Ar -ikämäärityksiin sekä joihinkin muihin kratonilta tehtyi-
hin paine-lämpötila-arvioihin.
K-Ar -ikämääritys perustuu kaliumin isotoopin 40K hajoamiseen elektronikaap-
pausprosessissa argonin isotoopiksi 40Ar sekä näiden isotooppisuhteiden mittaa-
miseen kivinäytteestä. Luontaisesti esiintyvästä kaliumista keskimäärin 0,01 %
on isotooppia40K. Sen sijaan argonista 99,60 % on 40Ar-isotooppia. Kalium esiin-
tyy kuitenkin runsaissa määrin maankuoressa, joten isotoopin pieni suhteellinen
osuus ei ole ongelma iänmäärityksessä. K-Ar -iänmääritys perustuu oletukseen,
että jalokaasuna argon pakenee helposti kivisulasta, eikä sitä siten jää mineraa-
lien kidehilaan kiven jähmettyessä. Tällöin kaikki kivessä esiintyvä argon on pe-
räisin kaliumin hajoamisesta. Vastaavasti oletetaan myös, ettei kivessä syntyvä ar-
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jossa argon ei enää pääse pakenemaan mineraalin kidehilasta, kutsutaan lukkiutu-
mislämpötilaksi. Sen arvo on mineraalikohtainen ja riippuu jäähtymisnopeudesta.
Edelleen onnistunut K-Ar-iänmääritys vaatii, että kivi on pysynyt suljettuna ka-
liumin suhteen koko historiansa ajan. Metamorfoosissa kivi saattaa päästää siinä
syntyneen argonin pakenemaan tai kivi saattaa ympäristöstä ottaa kidehilaansa
argonia. Tämä vääristää myös iänmäärityksen tuloksia. (Faure ja Mensing 2005)
Karjalan kratonilta tehdyt K-Ar-iänmääritykset arkeeisen pohjan kivistä antavat
biotiitista iäksi 1795  21 Ma ja sarvivälkkeestä 1851  41 Ma. Ero i’issä selittyy
lukkiutumislämpötilojen eroilla: Kun kiven jäähtymisnopeus on 10 . . . 1C Ma 1,
on biotiitin lukkiutumislämpötila 310 . . . 280C (Harrison et al. 1985) ja sarvivälk-
keen 500 . . . 430C (Harrison 1981). Toisin sanoen ikämääritettyjen kivien lämpö-
tila on ollut noin 300 astetta 1800 Ma sitten ja 430-500 astetta noin 1850 Ma
sitten. Toisaalta kaikissa sarvivälkenäytteissä K-Ar systeemi ei ole ainakaan täy-
sin resetoitunut, mikä tarkoittaa, että osa näytteistä on jäänyt lämpötilaltaan alle
sarvivälkkeen lukkiutumislämpötilan, tai ainakin ollut ko. lämpötilassa vain hyvin
lyhyen aikaa.
Paine-lämpötila-arvioiden (geotermobarometria) tekeminen kivestä perustuu siinä
kiteytymisen aikana tasapainottuneiden mineraalien välisten alkuainepitoisuus-
suhteiden määrittämiseen. Kiinteäliuosseossarjojen koostumusvaihtelu on riippu-
vainen paineesta ja lämpötilasta, koska näissä tapahtuvia ioninvaihtoreaktioita ku-
vaava jakautumiskerroin KD ja reaktion tasapainovakio K ovat riippuvaisia pai-
neesta ja lämpötilasta:
lnK =  ∆G0/RT =  ∆H0/RT + ∆S0/R  (∆V/RT )dP, (1)
jossa G on reaktion Gibbsin vapaa energia, H entalpia, R kaasuvakio ja S entro-
pia (olettaen, että ∆V , ∆S, ja ∆H ovat pieniä lämpötilan ja paineen muuttuessa).
Määrittämällä laboratoriossa tietyissä paine-lämpötilaolosuhteissa tasapainoittu-
neiden mineraalien koostumusvaihtelu voidaan konstruoida relaatio olosuhteiden
ja mineraalin koostumuksen välillä, ja määrittää tämän avulla tuntemattomat ta-
sapainottumisolosuhteet mineraaleista, joiden koostumus tunnetaan. Geotermo-
barometria sisältää monia oletuksia kiven ja mineraalien historiasta, ja näiden to-
teutumattomuus saattaa johtaa vääriin paine- tai lämpötilatuloksiin. Ensimmäinen
vaatimus geotermobarometrian käytölle on, että tarkasteltavat mineraalit ovat ta-
sapainossa keskenään. Voidaan joissain tapauksissa todistaa, että tasapaino ei ole
vallinnut kahden mineraalin kesken, mutta tasapainon vallitsemista ei voi jälki-
käteen kivestä vedenpitävästi todistaa. Näennäisesti tasapainoiset mineraalit saat-
tavat esimerkiksi olla kemiallisesti vyöhykkeisiä siten, että mineraalin koostumus
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posti vääriä tuloksia, kun verrataan toisen mineraalirakeen reunaosan koostumus-
ta toisen keskustaosan koostumukseen. Geotermobarometrian tulosten oletetaan
usein kuvaavaan huippumetamorfoosin tilannetta. Näin ei kuitenkaan aina ole,
vaan retrograadi metamorfoosi saattaa jättää jälkensä mineraalikoostumukseen.
Tulokset saattavatkin kuvata vain mineraalin lukkiutumislämpötilaa. Analyyttisia
haasteita ovat muun muassa geotermobarometriamenetelmien hyvä kalibrointi,
eli laboratoriossa tehtyjen kokeiden P-T-olosuhteiden ja koostumusten hyvä korre-
lointi keskenään. Usein laboratoriossa ei saavuteta niitä paine- lämpötilaolosuh-
teita, joita haluaisiin tarkastella, jolloin geotermobarometrian kokeellisia tuloksia
joudutaan ekstrapoloimaan paine-lämpötila-alueille, joista ei todellisuudessa ole
kokeellista tietoa. (Winter 2001, s. 543–559)
Lisäksi geotermobarometriassa tarkasteltavan huippumetamorfoosin ajankohta
riippuu siitä, tarkastellaanko maksimipainetta vai -lämpötilaa. Nämä eivät lähes-
kään aina ole samanaikaisia. Esimerkiksi juuri orogenioiden ylityöntötilanteissa
maksimipaine saavutetaan ennen kuin maksimilämpötila (England ja Thompson
1984).
2 SVEKOFENNIALAINEN OROGENIA JA ARKEEISEN KUO-
REN PÄÄLLEMERKINTÄ
Svekofennialainen orogeniavyöhyke sijaitsee Fennoskandian kilven keskiosassa
(Kuva 1), arkeeisen kratonin ja svekofennialaisen alueen välissä. Orogenian (1,92-
1,77 Ga) ajatellaan nykyisin syntyneen usean osittain päällekkäisen mutta erillisen
orogeniavaiheen aikana (mm. Nironen (1997), Lahtinen et al. (2005)). Lahtinen
et al. (2005) jakavat Fennoskandian kilven tektonisen kehityksen tänä aikana nel-
jään osaan: 1) mikromannerten akkreetio arkeeisen kratonin reunalle (1,92-1,87
Ga); 2) akkretoituneen kuoren ekstensiovaihe (1,86-1,84 Ga); 3) manner-manner-
törmäys (1,84-1,79 Ga); ja 4) orogenian romahdus ja vakautuminen (1,79-1,77
Ga). Näitä on edeltänyt arkeeisen kratonin leviämisvaihe ja lopulta hajoaminen ja
meren aukeaminen noin 2,06 Ga sitten.
Arkeeinen Karjalan kratoni muodostuu laajoista granitoidi-gneissi-komplekseista
ja suprakrustisista kivistä (muun muassa vihreäkivivyöhykkeet), iältään noin 3,2-
2,5 Ga. Näitä peittävät paikoin proterotsooiset autoktoniset suprakrustiset kivet
sekä alloktoniset kratonille työntyneet sedimenttisarjat ja noin 1,95 Ga ikäiset
ofioliitit. Varhaisproterotsoinen Svekofennialainen alue koostuu useista saarikaa-
rista ja mikromantereista, ja muodostuu liuskeista, migmatiiteista ja vulkaniiteista
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sekä eri-ikäisistä granitoidikomplekseista. (Lahtinen et al. 2005)
Korjan et al. (2006) esittämän mallin mukaan Fennoskandian synty alkoi koillises-
sa Kuolan ja Karjalan arkeeisten kratonien ja niihin liittyvien paleoproterotsoois-
ten alueiden (Inarin alue, Terskin alue, Lapin granuliittikaari, Umban granuliittia-
lue) törmätessä (Lappi-Kuola -orogenia). Samanaikaisesti Karjalan kratonin län-
sireunaan törmäsivät Norrbottenin kratoni ja Keiteleen mikromanner (Lappi-Savo
-orogenia). Keiteleen mikromantereen ja kratonin väliin akkredoitui repeämisvyö-
hykkeessä syntynyttä kuorta (Kittilän alloktoni, Savon saarikaari, Knaftenin saa-
rikaari). Tämän jälkeen Bothnian mikromantereen törmäys lännestä aiheutti sub-
duktion kääntymisen niin, että eteläisen Bergslagenin mikromantereen ja Keite-
leen mikromantereen väliin jäänyt meri subduktoitui Keiteleen alle pohjoiseen.
Keiteleen ja Bergslagenin törmäyksessä akkreetioprismat ja vulkaaniset vyöhyk-
keet (Tampereen mannerreunusvyöhyke, Hämeen saarikaari-/repeämisvyöhyke ja
Uudenmaan mannerreunusvyöhyke) lyhenivät huomattavasti ja työntyivät Karja-
lan kratonin länsireunan päälle (Fennia-orogenia). Mikromannerten akkretion jäl-
keen Fennoskandian laatta oli termisesti ja gravitationaalisesti epätasapainossa ja
sen keskiosat kokivat painovoiman aiheuttaman romahduksen ja ekstension (1,88-
1,87 ja 1,86-1,85 Ga sitten). Orogeniat jatkuivat kauempana Fennoskandian kes-
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lisessa), Amazonian (luoteessa) ja Sarmatian (kaakossa) mantereisiin sekä tun-
temattomaan mantereeseen lounaassa. Tämä törmäysvaihe päättyi 1,81-1,79 Ga
sitten, ja sitä seurasi Fennoskandian kilven stabiloiva orogenian romahdus ja li-
tosfäärin delaminaatio 1,79-1,77 Ga sitten.
Orogenian aikana arkeeiselle kratonille työntyi lännestä kaarentausaltaihin sedi-
mentoituneita flyssejä, jotka jatkoivat paksuuntumista tektonisen kompression jat-
kuessa (Park et al. 1984) ja joiden väliin työntyi myös merenpohjan ofioliitteja
(Kontinen 1987). Tämä ylityöntönappe aiheutti arkeeisen kuoren metamorfisen
päällemerkinnän, joka näkyy K-Ar-isotooppien resetoitumisena (Kontinen et al.
1992) sekä luoteissuuntaisina hiertovyöhykkeinä, joihin liittyy laaja-alaista plu-
tonismia ja myöhemmin syntyneitä pohjoissuuntaisia ja pystyliikkeisiä hiertovyö-
hykkeitä ja siirroksia. Näiden ajatellaan aiheutuneen kasvaneesta vertikaalisuun-
taisesta jännityksestä ylityönnön aiheuttamassa termisessä ja gravitationaalisessa
epätasapainossa (Ward 1987). Sekä graniitti-intruusioiden lukumäärä että meta-
morfoosiaste kasvavat arkeeisella kratonilla idästä länteen kohti orogenian paleo-
sutuurivyöhykettä (Korsman ja Glebovitsky (1999), Korja et al. (2009) mukaan).
Metamorfista päällemerkintää osoittavat myös arkeeisen Kuhmon vihreäkivivyö-
hykkeen komatiittien luultavasti metamorfisten fluidien aiheuttamat anomaliset
REE-koostumukset (Gruau et al. 1992)
3 KIVIEN LÄMPÖFYSIIKKA
3.1 Lämmön siirtyminen väliaineessa
Lämpöenergia (lyhyemmin lämpö) voi väliaineessa siirtyä johtumalla (konduktio),
säteilemällä tai konvektoitumalla (Turcotte ja Schubert 2002). Lämpöä johtuu, kun
väliaineen molekyylit törmäävät toisiinsa ja välittävät näin kineettistä energiaansa
muille molekyyleille (kidehilan värähtelyliikkeen välittyminen nk. fononien avul-
la). Prosessi on luonteeltaan diffusiivinen. Konvektiossa lämpöä siirtyy liikkuvan
väliaineen mukana. Tämä voi käsittää esimerkiksi vaipan materiaalin konvektion,
joka tuo lämpöä maan ytimestä kohti maan pintaa, tai kuuman fluidin virtaamisen
raossa kylmälle alueelle, jolloin se lämmittää ympäristöään (=advektio). Konvek-
tiivinen lämmönsiirto vaatii siis virtaavaa väliainetta. Myös sedimentaatio ja eroo-
sio ovat osa konvektiivista (advektiivista) lämmönsiirtoa, jossa eroosio vie materi-
aalin mukana lämpöä pois lähtöalueelta, ja sedimentaatio tuo lämpöä. Advektiol-
la viitataan yleensä sellaiseen väliaineen konvektioon, jossa väliaine ei enää palaa
lähtöalueelleen.
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Säteilylämmönjohtuminen on sähkömagneettista säteilyä (fotoneita) (Beardsmore
ja Cull 2001), joka siirtää energiaa tilanteissa, joissa väliaineen absorptio on vä-
häistä, kuten kuumissa vaipan kivissä. Konduktiivinen lämmönjohtuminen ja sä-
teilylämmönjohtuminen ovat luonteeltaan sikäli samanlaisia, että massaa ei siirry,
joten ne voidaan yhdistää käsitteen kokonaislämmönjohtuminen alle summaamal-
la konduktiivinen lämmönjohtuminen ja säteilylämmönjohtuminen. Tällöin koko-
naislämmönjohtumiskerroin k = kkond + krad.
3.1.1 Lämmönjohtumisyhtälö
Fourier’n 1. yhtälön (Fourier 1816) mukaan lämpövuo q väliaineessa on verran-
nollinen siinä vallitsevaan lämpötilagradienttiin:
q =  kdT
dz
, (2)
jossa verrannollisuuskerroin k on lämmönjohtumiskerroin, T on lämpötila ja z on
pystykoordinaatti (positiivinen suunta alas). Lämpö johtuu negatiivisen gradien-
tin suuntaan, minkä vuoksi yhtälössä (2) on miinusmerkki. Fourier’n 2. yhtälön
mukaan lämpötilan muutosnopeus on verrannollinen lämpöenergian muutokseen
väliaineessa (Stüwe 2007):
ρcp
∂T
∂t
=  ∂q
∂z
. (3)
Verrannollisuuden oikeanpuoleinen termi, lämpöenergian muutos väliaineessa,
voidaan ajatella koostuvan äärellisen yksiulotteisen kappaleen (pituus ∆z) ala-
pinnalla vallitsevan lämpövuon qz+∆z ja yläpinnalla vallitsevan lämpövuon qz ero-
tusosamääränä: qz qz+∆z
∆z
, jossa ∆z ! 0. Verrannollisuuskertoimet ρ ja cp ovat vä-
liaineen tiheys ja ominaislämpökapasiteetti (vakiopaineessa); mitä suurempi kap-
paleen tiheys ja ominaislämpökapasiteetti, sitä enemmän tarvitaan lämpöenergiaa
kappaleen lämpötilan nostamiseen.
Sijoitetaan yhtälö 2 yhtälöön 3, jolloin
ρcp
∂T
∂t
=
∂
(
k ∂T
∂z
)
∂z
. (4)
Jos k on vakio, saadaan lämpöyhtälö homogeeniselle väliaineelle:
∂T
∂t
=
k
ρcp
∂2T
∂z2
. (5)
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Osamäärää k
ρcp
kutsutaan diffusiviteetiksi, κ, ja yhtälöä (5) lämpöyhtälöksi. Yhtä-
lö merkitsee lämpötilan muutosnopeuden olevan verrannollinen lämpötilaprofii-
lin kaarevuuteen, toisin sanoen lämpötilaerot tasoittuvat sitä nopeammin, mitä
terävempia ne ovat. Tilanteissa, joita geologiassa tutkitaan, k ei yleensä ole va-
kio, vaan vaihtelee kivilaji- ym. vaihteluiden vuoksi paikan suhteen, eli väliaine
on epähomogeenista. Myös tiheys ja ominaislämpökapasiteetti voivat vaihdella,
vaikkakin näiden vaihtelut ovat huomattavasti lämmönjohtavuuden vaihtelua pie-
nempiä (Stüwe 2007). Jos lämmönjohtavuus on riippuvainen paikasta, k = k(z),
niin yhtälöstä (4) tulee
ρcp
∂T
∂t
=
∂
(
k(z)∂T
∂z
)
∂z
=
∂k
∂z
∂T
∂z
+ k
∂2T
∂z2
. (6)
Jos halutaan huomioida lämmönjohtavuuden ja ominaislämpökapasiteetin riippu-
vuus lämpötilasta, s.o. k = k(T ) ja cp = cp(T ), niin lämpöyhtälö (5) saa muodon
(Carslaw ja Jaeger 1959)
∂Θ
∂t
= κ(Θ)
∂2Θ
∂z2
; Θ =
1
k0
Tˆ
0
k dT , (7)
missä k0 on k:n arvo, kun T = 0.
Edellä lämmönjohtumisyhtälöitä on käsitelty vain yhdessä ulottuvuudessa. Diffe-
rentiaaliyhtälö (5), jossa k on vakio ja suunnasta riippumaton, on kuitenkin li-
neaarinen, joten se voidaan yleistää helposti useampaan ulottuvuuteen. Kolmessa
ulottuvuudessa
∂T
∂t
= κ
(
∂2T
∂x2
+
∂2T
∂y2
+
∂2T
∂z2
)
= κr2T. (8)
Tässä tutkielmassa tarkastellaan jatkossa yksiulotteisia tapauksia.
3.1.2 Advektio
Advektiivisen lämmönsiirron huomioimiseksi tulee lämpöyhtälöön (5) lisätä ad-
vektiotermi U ∂T
∂z
:
∂T
∂t
= κ
∂2T
∂z2
+ Uz
∂T
∂z
, (9)
missä Uz on väliaineen nopeus. Advektiolla voidaan huomioida esimerkiksi sedi-
mentaatio, jolloin väliaine liikkuu sidotun z-koordinaatin suhteen alaspäin, ja sen
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yläpinnalle ”syntyy” uutta väliainetta. Samoin eroosion tapauksessa väliaine liik-
kuu eroosionopeutta vastaavalla nopeudella Uz ylöspäin.
3.2 Kivien termiset ominaisuudet
Kivien lämmönjohtavuus, ominaislämpökapasiteetti ja tiheys ovat riippuvaisia
lämpötilasta, paineesta ja kiven koostumuksesta. Lämmönjohtavuus riippuu lisäk-
si kiven rakenteesta.
3.2.1 Tiheys ja ominaislämpökapasiteetti
Kivien tiheys ja ominaislämpökapasiteetti muuttuvat litosfäärin olosuhteissa ker-
taluokkaa vähemmän kuin lämmönjohtavuus. Kiville tyypillisiä lämpölaajenemis-
kerroin- ja kokoonpuristuvuusarvoja ovat α = 1
V
(
∂V
∂T
)
P
 3  10 5K 1 ja β =
  1
V
(
∂V
∂P
)
T
 10 11Pa 1 (Stüwe 2007). Toisin sanoen kiven tiheyden muutos läm-
pötilan ja paineen vaikutuksesta ovat vähäiset. Tällaisilla arvoilla kiven viemi-
nen vakiolämpötilassa maan pinnalta paineeseen 1 GPa johtaa noin 0,01 % ti-
lavuuden muutokseen, ja kiven vieminen vakiopaineessa lämpötilasta 0C läm-
pötilaan 2000C johtaa lämpölaajenemisen myötä n. 6 % tilavuuden muutokseen.
Näin ollen kiven tiheyteen vaikuttaa erityisesti sen koostumus. Tyypillisiä tihey-
sarvoja ovat vaipan kiville 3250 kg m 3, basaltille ja gabbrolle (merellinen kuori)
2950 kg m 3 sekä mantereiseille syväkiville 2650 . . . 2800 kg m 3 (Turcotte ja Schu-
bert 2002).
Kivien ominaislämpökapasiteeteille tyypillisiä arvoja huoneenlämmössä ovat 0, 60 
0, 90 kJ kg 1K 1 (Cˇermák ja Rybach 1982). Yleisimpien kivilajien välinen vaihte-
lu on pientä, mutta ominaislämpökapasiteetti kasvaa yleensä merkittävästi läm-
pötilan funktiona. Lämpökapasiteetin lämpötilariippuvuudelle on esitetty lukuisia
empiirisiä polynomisovituksia, mutta Waples ja Waples (2004) esittävät lämpöti-
lariippuvuudelle muista poiketen normalisoidun muodon
CPn(T ) = 8, 95 10 10T 3   2, 13 10 6T 2 + 0, 00172T + 0, 716 , (10)
jossa T on lämpötila (C). Tällöin ominaislämpökapasiteetti lämpötilassa T2, kun
ominaislämpökapasiteetti lämpötilassa T1 on tunnettu, on CP (T2) = CP (T1)
CPn(T2)
CPn(T1)
.
Yhtälön (10) ennustaman ominaislämpökapasiteetin virheeksi arvioidaan 0-10 %
lämpötilavälillä 0 . . . 1200 C. Klassista mekaniikkaa noudattavan Dulong-Petit’n
lain mukaan aineen ominaislämpökapasiteetti vakiotilavuudessa on 3R moolia
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Kuva 2:
kohden (Atkins ja de Paula 2006), jossa R on kaasuvakio. Dulong-Petit’n la-
ki ei kuitenkaan päde alhaisissa lämpötiloissa (T < θD, jossa θD on Debye-
lämpötila), vaan ominaislämpökapasiteetti noudattaa Debyen mallia (Kuva 2).
Debye-lämpötilan yläpuolella ominaislämpökapasiteetti on siis riippumaton läm-
pötilasta ja liki vakio.
3.2.2 Lämmönjohtavuus
Lämmönjohtavuus vaihtelee tiheyttä ja ominaislämpökapasiteettia voimakkaam-
min riippuen kivilajista ja lämpötilasta (Kuva 3). Kiven lämmönjohtavuuden mää-
rää sen muodostamien mineraalien lämmönjohtavuus sekä kiven rakenne. Kiven
lämmönjohtavuus on suunnasta riippuvainen suure (Schön 2004), mikä johtuu
a) mineraalien ominaisuudesta johtaa lämpöä eri kideakselien suunnassa eri voi-
makkuudella, b) mineraalien muodosta ja suuntauksesta kivessä (tekstuuri), sekä
c) kivessä esiintyvistä raoista, halkeamista yms. Näistä (c) on voimakkaasti pai-
neriippuvainen; raot ja halkeamat sulkeutuvat suhteellisen nopeasti paineen kas-
vaessa. Johtuen mahdollisesti voimakkaasta suuntauksestaan, ovat metamorfiset
kivet usein anisotrooppisia, kun taas syväkivet hyvinkin isotrooppisia. Anisotroop-
pisuussuhde
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Kuva 3:
Ak =
kk
k?
, (11)
jossa kk on lämmönjohtavuus liuskeisuuden tai kerroksellisuuden suuntaan ja k?
lämmönjohtavuus sitä vastaan, saattaa gneisseille ja liuskeille olla jopa kaksi. Ker-
roksellisen kiven kerroksellisuuden myötäinen tai sitä vastaan olevan kokonais-
lämmönjohtavuus voidaan arvioida yksittäisten kerrosten lämmönjohtavuuksien
aritmeettisena ja harmonisena keskiarvona. Sekalaisista kappaleista muodostuvan
kiven kokonaislämmönjohtavuus voidaan arvioida yksittäisten kappaleiden läm-
mönjohtavuuksien geometrisena keskiarvona (Beardsmore ja Cull 2001).
Konduktiivinen lämmönjohtavuus kuoren ja ylävaipan olosuhteissa (T = 0 . . .1600C)
noudattaa riippuvuutta kkond / 1/T (Cˇermák ja Rybach 1982), kun taas sätei-
lylämmönjohtuminen noudattaa riippuvuutta suunnilleen krad / T 3mukaisesti.
Niinpä konduktio on vallitseva prosessi alhaisissa lämpötiloissa (< n. 600 K)
(Beardsmore ja Cull 2001), jonka jälkeen säteilylämmönjohtumisen osuus alkaa
kasvaa (800 Kelvinissä osuus on n. 1/4 kokonaislämmöjohtumisesta). Joiden-
kin maasälpärikkaiden kivien konduktiivisen lämmönjohtavuuden lämpötilariip-
puvuus saattaa kuitenkin olla olematon, tai lämmönjohtavuus saattaa jopa kasvaa
lämpötilan kasvaessa (Cˇermák ja Rybach 1982). Useimmat teoreettiset ja kokeel-
liset tarkastelut osoittavat, että alle 850C lämpötilassa konduktiivinen lämmön-
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johtuminen on kääntäen verrannollinen lämpötilaan (Gibert et al. 2005). Niinpä
pätee yksinkertainen relaatio
kkond(T ) =
k0
1 +BT
, (12)
jossa B on materiaalikohtainen vakio ja k0 lämmönjohtavuus maan pinnan olois-
sa (Cˇermák ja Rybach 1982). 600-800 K lämpötilassa säteilylämmönjohtuminen
alkaa olla merkittävä tekijä, ja sen osuus kasvaa nopeasti. Kokonaislämmönjoh-
tumiselle on saatu (Haenel ja Zoth (1973), Cˇermák ja Rybach (1982) mukaan)
yleistetty relaatio
k(T ) = 3, 6  0, 49  10 2T + 0, 61  10 5T 2   2, 58  10 9T 3. (13)
Säteilylämmönjohtumisen T 3-riippuvuus, jonka Clark (1957) ensimmäisenä esit-
ti, ei kuitenkaan päde yleisesti kaikille mineraaleille, eikä etenkään Fe2+-pitoiselle
oliviinille. Kivien konduktiivinen lämmönjohtumiskerroin on mitattavissa eri kivi-
lajeille laboratoriossa (esim. Beardsmore ja Cull (2001)), mutta säteilylämmön-
johtumisen mittaaminen laboratorio-olosuhteissa on hankalaa johtuen tarvittavis-
ta korkeista lämpötiloista ja näytekoosta; laboratorio-olosuhteissa (suuri näytteen
sisäinen lämpötilagradientti) esiintyy niin kutsuttua suoraa säteilylämmönjohtu-
mista diffusiivisen säteilylämmönjohtumisen lisäksi. Vaipan olosuhteissa (pienet
lämpötilagradientit) suoraa säteilylämmönjohtumista sen sijaan ei esiinny (Hof-
meister 2005; Hofmeister et al. 2007). Diffusiivisessa säteilylämmönjohtumisessa
kuuma kide emittoi fotonin, jonka viereinen lämmin kide absorboi, ja emittoi sit-
ten edelleen omaa lämpötilaansa vastaavalla taajudella. Tämä vaatii nk. optisesti
tiheät olosuhteet. Suorassa säteilylämmönjohtumisessa kiteen emittoimat fotonit
kulkevat pitkän matkan ilman merkittävää vaimenemista, kunnes emittoituvat kyl-
mään kiteeseen, josta ei enää tapahdu uutta emissiota. Tämä prosessi puolestaan
vaatii optisesti harvat olosuhteet. Johtuen säteilylämmönjohtumisen kaksimuotoi-
sesta luonteesta sekä lämpötila- ja säteilytaajuusriippuvuudesta on kokeellisten
lämmönjohtumismittausten tulosten jakaminen konduktiivisen lämmönjohtumi-
sen ja säteilylämmönjohtumisen osuuteen osoittautunut hankalaksi, ja säteilyläm-
mönjohtumisen merkitys ja prosessit vaipan olosuhteissa yhä osin hämärän pei-
tossa. Säteilylämmönjohtumista osittain läpinäkyville materiaaleille ei voida mal-
lintaa pelkällä krad / T 3-riippuvuudella, sillä se olettaa absorptiokertoimen ole-
van riippumaton lämpötilasta ja säteilyn taajuudesta. Suoran säteilylämmönjohtu-
misen mallintamiseksi kokeellisten tulosten perusteella tulisi huomioida näytteen
koko, absorption taajuus- ja lämpötilariippuvuus sekä mittalaitteistokontakteista
johtuvat variaatiot (Hofmeister 2007). Hofmeister et al. (2007) esittävät malle-
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Kuva 4:
ja, joilla voidaan laskea eri materiaalien säteilylämmönjohtumiskerroin lämpöti-
lan funktiona. Niiden käyttö vaatii kuitenkin tietoa väliaineen optisista ominai-
suuksista (taittumiskerroin, absorptiokerroin, raekoko), joiden arviointi mahdolli-
sille vaipan materiaaleille on hyvin hankalaa. Tässä tutkielmassa on pidättäydytty
käyttämään kirjallisuudesta etsittyjä eri kivilajeille eri lämpötiloissa (0–1400ºC)
mitattuja kokonaislämmönjohtumiskertoimia.
Lämmönjohtavuus riippuu myös paineesta (Cˇermák ja Rybach 1982), koska paine
sulkee nopeasti kuoressa alaspäin mentäessä lämmönjohtavuutta alentavat raot ja
huokoset, ja koska paineen kasvattaessa tiheyttä, myös lämmönjohtavuus kasvaa.
Lämmönjohtavuuden riippuvuus tiheydestä on muotoa k(ρ) = k0(1 +Eρ), jossa E
on vakio (Seipold 1995). Koska tiheyden riippuvuus paineesta on kuitenkin pie-
ni, ei lämmönjohtavuuskaan kasva tämän takia merkittävästi. Ensimmäisellä 100
MPa:n paineen nousussa lämmönjohtavuus voi kasvaa jopa 10 % rakojen ja huo-
kosten sulkeutumisen johdosta, mutta pysyy tämän jälkeen suhteellisen vakiona
(esimerkiksi Kuva 4).
3.2.3 Sisäinen lämmöntuotto
Jos väliaineessa, jossa lämpö siirtyy, on sisäistä lämmöntuottoa, tulee tämä huo-
mioida lämpöyhtälössä (5). Geologisissa prosesseissa olennaisia sisäisen lämmön-
tuoton muotoja ovat radioaktiviisten aineiden hajoamisesta syntyvä lämpö Arad,
kemiallisissa prosesseissa syntyvä lämpö Akem, sekä mekaaninen lämmöntuotto
Amek. Väliaineen lämpötilan muutos sisäisen lämmöntuoton johdosta aika- ja tila-
vuusyksikköä kohden on (Stüwe 2007):
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Taulukko 1: Lämpöä tuottavien radioaktiivisten isotooppien puoliintumisajat
ja konsentraatiot eri lähteissä nykypäivänä (Turcotte ja Schubert 2002) sekä
lämmöntuotot (Stüwe 2007).
238U 235U 232Th 40K
Puhtaan yksi-isotooppisen aineen lämmöntuotto (W kg−1) 9, 46  10−5 56, 9  10−5 2, 64  10−5 2, 92  10−5
Puoliintumisaika t½ (Ga) 4,47 0,704 14,0 1,25
Kondriittien keskimääräinen konsentraatio (ppb) 7, 9 0, 057 29 67
Keskimääräinen kuoren konsentraatio (ppb) 1400 10 5600 1700
Köyhtymätön (fertiili) vaippa (ppb) 31 0,22 124 37
dT
dt
=
A
ρcp
, (14)
jossa A = Arad +Akem +Amek on sisäinen kokonaislämmöntuotto. Tämä huomioo-
nottaen saadaan lämpöyhtälö muotoon
ρcp
∂T
∂t
= k
∂2T
∂z2
+ A. (15)
Erityisesti kiven ominaisuuksiin liittyvä lämmöntuoton muoto on radiogeeni-
nen lämmöntuotto. Sen määrää kontrolloivat radioaktiivisten aineiden määrä,
joka taas riippuu kivilajin koostumuksesta. Kivissä essintyvistä radioaktiivisten
alkuaineiden isotoopeista merkittävimmät lämmöntuoton kannalta ovat U-238
(99,28 paino-% kaikesta luonnossa esiintyvästä uraanista), U-235 (0,71 p-%), Th-
232 (100 p-%) ja K-40 (0,0119 p-%) (Turcotte ja Schubert 2002). Näiden konsent-
raatiot kivissä ovat pienet (Taulukko 1), mutta niiden tuottama lämpö on kuiten-
kin merkittävä geologisessa mittakaavassa.
Radioaktiivisten aineiden määrä pienee hajoamisen myötä yhtälön
N(t) = N0e
 λt = N0e t ln 2/t½ (16)
mukaisesti, missä N on tällä hetkellä jäljellä olevien nuklidien lukumäärä, N0 on
nuklidien lukumäärä alussa (t vuotta sitten), λ on kullekin isotoopille ominainen
hajoamisvakio ja t½ on kullekin isotoopille ominainen puoliintumisaika (a). Ha-
joamistapahtumien määrä siis vähenee, ja siten myös lämmöntuoton määrä vä-
henee ajan myötä. Järjestelemällä yhtälö (16) uudelleen, saadaan laskettua suh-
de N0/Nt. 1,9 Ga sitten 238U :n määrä on ollut 1,3-kertainen, 235U :n määrä 6,5-
kertainen, 232Th:n määrä 1,1-kertainen ja 40K:n määrä 2,9-kertainen. Niinpä ny-
kyään vähemmän merkitykselliset isotoopit 235U ja 40K ovat olleet tuolloin tärkeä
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Kuva 5: Vaipan radioaktiivisten isotooppien keskimääräinen lämmöntuotto eri
aikoina. Laskennassa on käytetty Taulukon 1 arvoja.
osa maan sisäistä lämmöntuottoa. Yhtälössä (17) nuklidien lukumäärä N voidaan
korvata suoraan konsentraatiolla, jolloin kaikkien näiden isotooppien yhteisläm-
möntuotoksi t vuotta sitten saadaan (Turcotte ja Schubert 2002)
H(t) = 0, 9928CU0 H
U238 exp
(
t ln 2/tU238½
)
+ 0, 0071CU0 H
U235 exp
(
t ln 2/tU235½
)
+ CTh0 H
Th exp
(
t ln 2/tTh½
)
+ 0, 000119CK0 H
K40 exp
(
t ln 2/tK40½
)
, (17)
jossa H = A/ρ on lämmöntuotto painoyksikköä kohden, Ci0 on aineen nykyinen
konsentraatio kivessä (CU2380 = 0, 9928C
U
0 , C
U235
0 = 0, 0071C
U
0 ) ja H
i puhtaan yksi-
isotooppisen aineen lämmöntuotto painoyksikköä kohden. Konsentraatioiden (U
ja Th: ppm, K: p-%) ja kiven tiheyden funktiona lämmöntuotto (µWm 3) voidaan
esittää muodossa (Cˇermák ja Rybach 1982)
H = 10 5ρ(9, 52CU + 2, 56CTh + 3, 48CK). (18)
Yhtälön (17) kuvaajasta (Kuva 5) nähdään, että vaipan radiogeeninen kokonais-
lämmöntuotto 2,0 Ga sitten on ollut noin 1,6-kertainen nykyiseen verrattuna,
ja 1,6 Ga sitten noin 1,4-kertainen. Koska määräsuhteet kalium/uranium ja to-
rium/uranium pysyvät liki samoina eri kivilajeissa (Turcotte ja Schubert 2002),
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voidaan yleistäen arvioida, että radiogeeninen lämmöntuotto kaikissa maan kivis-
sä on ollut noin 1,5-kertainen aikavälillä 2,0–1,6 Ga sitten.
4 LITOSFÄÄRIN LÄMPÖTALOUS
Yleisesti litosfäärillä tarkoitetaan maapallon lujaa ulointa elastista kuorta, joka
peittää alempaa, heikkoa ja virtaamiskykyistä astenosfääriä (Anderson (1995) ja
sen viitteet). Astenosfääri yhdistetään toisinaan seismiseen alhaisen nopeuden
kerrokseen (LVZ, low velocity zone), joka aiheutuu vaipan osittaisten sulien esiin-
tymisestä. Sen syvyys vaihtelee huomattavasti: Merellisen litosfäärin kohdalla se
sijaitsee yleensä syvyydellä 20–50 km:stä noin 220 km:iin, ja kratoneiden alla se
saattaa alkaa 150 km:n alapuolelta ja jatkua aina 400 km:n alapuolelle. Vastaavas-
ti astenosfääriä peittävä suuren nopeuden kerros (LID) vastaa tällöin litosfääriä.
LID:n ja elastisesti käyttäytyvän ylemmän kerroksen pohja sekä 600°C:n isotermi
näyttävät kaikki määrittelevän rajakerroksen vahvan, elastisen, hauraan ja suuren
seismisen nopeuden omaavan materiaalin sekä heikon, duktiilin ja alhaisen seis-
misen nopeuden omaavan materiaalin välillä. Reologisten merkittävien muutosten
tapahtuminen noin 600°C:n isotermin kohdalla antaa syyn olettaa, että litosfää-
rin määrittelee lämpötilariippuvainen faasimuutos tai muutos mineralogiassa. Li-
tosfääri voidaan siis määritellä useimmissa tapauksissa termisesti. Tämä litosfää-
rin määrittely ei kuitenkaan vastaa toista termistä määrittelyä, jonka mukaan li-
tosfääri on maan uloin kuori, jonka lämpötilagradientti on konduktiivinen (”the
outer shell of the Earth where there is a conductive temperature gradient” (White
1988)), vaan jälkimmäinen määrittely vastaa itse asiassa nk. termistä rajakerros-
ta (TBL, thermal boundary layer), jonka alapinnan määrittelee noin 1300°C:n po-
tentiaalilämpötila. Termien rajanveto ei kuitenkaan ole kirjallisuudessa tarkkaa,
ja usein termisellä litosfäärillä ja TBL:llä tarkoitetaan samaa. Tässä tutkielmas-
sa rakennettavassa litosfäärin mallissa tarkastellaan pääosin ensimmäisen mää-
ritelmän mukaista termistä litosfääriä ja siinä tapahtuvia ilmiöitä, mutta lasken-
nallisista syistä sisällytetään myös alemmas ulottuva määrätyn paksuinen litosfää-
ri, jossa vallitsevaksi lämmönjohtumismuodoksi oletetaan konduktiivinen lämmön
johtuminen (=TBL). Globaaleissa arvioissa prekambrisen litosfäärin termisen ra-
jakerroksen syvyydeksi on arvioitu 70–350 km ja Fennoskandian kilven alueella
yli 200 km (Artemieva ja Mooney 2001). Kukkonen et al. (2003) arvioivat vai-
pan ksenoliittien (100–230 km syvyydeltä) seismiseen ja reologiseen aineistoon
korreloidun termisen mallin sekä ksenoliittien P-T-määritysten ja petrografian pe-
rusteella, ettei Fennoskandian kilven alaisessa vaipassa esiinny osittaista sulamista
250 km:n yläpuolella eikä kilven keskiosien kohdalla luultavasti ollenkaan vaipan
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Mekanismi Geologinen prosessi Geologinen merkitys Tarkasteltava suure
konduktio suuri teq = l2/κ
advektio fluidit harvinaista
magma intruusiot suuri
kuoren altakasvu suuri Pe = ul/κ
kivet eroosio suuri
deformaatio suuri
lämmöntuotto radioaktiivinen suuri
mekaaninen ei tiedossa
kemiallinen sulaminen suuri H  t, A t
dehydraatio pieni
kiinteä-kiinteä mitätön
Taulukko 2: Litosfäärin lämpötalouteen vaikuttavat prosessit sekä niiden geo-
loginen merkitys, Stüwe (2007) mukaan.
osittaisen sulan kerrosta. Tällöin 250 km:n yläpuolella koko sijaitsevan kerroksen
voidaan olettaa edustavan TBL:ää.
4.1 Lämmönsiirtymistavat ja termiset rajapinnat litosfäärissä
Litosfääri voidaan ajatella maapallon kivikehän uloimmaksi kuoreksi, jonka kaut-
ta vaippa jäähtyy avaruuteen. Tällöin sen ylä- ja alareuna muodostuvat litosfääri-
astenosfääri- sekä ilmakehä-litosfääri -rajapinnoista. Litosfäärin lämpötalouden
kannalta merkityksellistä ovat näiden rajapintojen kautta litosfääriin ja siitä ulos
kulkevat lämpövuot, sekä litosfäärin sisäinen lämmöntuotto. Mikäli litosfääri on
termisessä tasapainossa, eli sen lämpötila ei muutu ajan suhteen, on voimassa
qas + AkL = qpinta, (19)
missä qas on astenosfääristä litosfäärin tuleva lämpövuo, qpinta lämpövuo litosfää-
ristä ilmakehään (pintalämpövuo), Ak litosfäärin keskimääräinen kokonaisläm-
möntuotto yksikkötilavuutta kohden ja L litosfäärin paksuus. Jäähtymisen nopeu-
teen vaikuttavat litosfäärin sisäiset prosessit: lämmönsiirtymismekanismit sekä si-
säisen lämmöntuoton määrä. Taulukossa 2 on esitetty yhteenveto eri lämpötalou-
teen vaikuttavista prosesseista sekä niiden merkityksestä litosfäärissä.
Vaippa lämmittää litosfääriä siinä syntyvän radiogeenisen lämmön sekä siihen ja
ytimeen maapallon muodostuessa varastoituneen lämmön ja potentiaalienergian
avulla (Turcotte ja Schubert 2002). Litosfäärin alaisen vaipan lämpövuon on ar-
vioitu vaihtelevan globaalisti hiukan alle 10 mWm 2:stä yli 40 mWm 2:een (Arte-
mieva ja Mooney 2001), Fennoskandian kilven kohdalla yleisesti alle 20 mWm 2.
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Kukkonen ja Peltonen (1999) sekä Kukkonen et al. (2003) ovat vaipan ksenolii-
teistä tehtyjen paine-lämpötila-arvioiden perusteella määrittäneet Fennoskandian
kilven keskialueen vaipan lämpövuoksi 11 4 mWm 2 (kimberliittipiippujen koh-
dalla).
Pintalämpövuot mantereilla proterotsooisilla alueilla ovat keskimäärin 5824 mWm 2
(1σ) ja arkeeisilla alueilla 52 26 mWm 2 (Pollack et al. 1993). Pintalämpövuo on
suurempi nuoremmilla manneralueilla, mikä voi aiheutua eroissa vaippalämpö-
vuossa, mutta mihin vaikuttaa myös merkittävästi lämpöä tuottavien alkuainei-
den sopeutumattomuus magmaattisissa systeemeissä ja täten ajautuminen osittai-
siin suliin, kuoren ylempiin kerroksiin ja nuorempiin muodostumiin. Mitatut pin-
talämpövuoarvot Itä-Suomen arkeeisilla ja ohuen proterotsooisen kerroksen peit-
tämillä alueilla ovat välillä 22   39 mWm 2 (Kukkonen 1989, 1993). Pintalämpö-
vuoarvot tulee korjata menneiden ilmastonvaihteluiden vaikutusten huomioimi-
seksi (Birch 1948): Pintalämpötilan muutokset heijastuvat myös kallioperän läm-
pötilaan sitä syvemmälle, mitä pidempiaikaisia ne ovat, ja täten myös lämpövuo-
arvoihin. Fennoskandian alueella vaikuttaneet pleistoseenin jääkaudet ovat Fen-
noskandian kilven keskiosissa ja itäosissa (Karjala) muokanneet lämpövuoarvo-
ja 5 mWm 2 noin kilometrin syvyydellä, ja joillain (ilmeisesti jään peittämättö-
millä) alueilla alentaneet lämpövuoarvoja jopa 15   25 mWm 2 (Kukkonen et al.
1998). Veiksel-jäätiköitymisen aiheuttama muutos pintalämpövuossa näkyy läm-
pövuoarvojen kasvuna noin 35:stä 50:een mWm 2 siirryttäessä pinnalta syvyyteen
1-3 km (Kukkonen ja Joeleht 2003).
Pintalämpötilan jaksollisen vaihtelun (sinimuotoiseksi oletettu päivittäinen, vuo-
sittainen, jääkausivaihtelu, jne.) aiheuttama lämpötilan poikkeama Tθ normaalista
keskiarvosta syvyydellä z on
Tθ = T0e
 z sin(ωt  z) ; ω = 2pi/P,  =
√
pi/Pκ (20)
jossa T0 on pintalämpötilan muutoksen puoliamplitudi, P vaihtelun periodi, κ vä-
liaineen diffusiviteetti, ja t aika (Beardsmore ja Cull 2001). Efektiiviseksi aallonpi-
tuudeksi määritellään se maanpintaa lähinnä oleva syvyys, jossa lämpötilan vaih-
telu on samassa vaiheessa pintalämpötilan vaihtelun kanssa. Tällöin z = 2pi, ja
zeff = 2pi/ =
2pi√
pi/Pκ
=
p
4piPκ . (21)
Tällä syvyydellä maanpinnan lämpötilan vaihtelun aiheuttama häiriö Tθ on
T0e
 zeff = T0e 2pi = T00, 0019. Tätä syvemmällä maanpinnan jaksollisten lämpöti-
lavaihteluiden aiheuttamien lämpötilahäiriöiden voidaan katsoa olevan merkityk-
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Kuva 6:
10C
settömiä. Esimerkiksi vuosittainen lämpötilavaihtelu Suomessa (T0  20C/2, P =
1 a, κ  10−6 m2s−1) ulottuu noin 20 metrin syvyyteen (Kuva 6), kun taas jää-
kausien (P  100 ka) välisen ilmastonvaihtelun vaikutus ulottuu noin 6 km syvyy-
teen. Tämä paleoklimatologinen korjaus on olennainen lämpövuomittausten kor-
jaamiseksi, jotta saadaan arvioitua häiriintymättömän pintalämpövuon arvoja ja
sitä kautta realistisia reunaehtoja litosfäärin termisen kehityksen mallintamiseen.
4.1.1 Konduktiivinen vs konvektiolämmönsiirto
Lämmön johtuminen säteilemällä on merkittävä tekijä korkeissa (' 800C) lämpö-
tiloissa (Kappale 3.2.2). Tällainen lämpötila saavutetaan ylävaipan olosuhteissa,
joissa ei kuitenkaan vielä esiinny vaipan vapaata konvektiota. Alemmissa lämpö-
tiloissa (kuoren olosuhteissa) lämmönjohtuminen on konduktiivista. Lämmönjoh-
tumisen ajallinen mittakaava teq = l2/κ kuvaa aikaa, jossa kappaleeseen (koko-
luokkaa l) kohdistettu terminen häiriö (esimerkiksi vaipan lämpövuon muuttumi-
nen) tasoittuu (Beardsmore ja Cull 2001). Kuorelle l  50 km, κ  10−6 m2s−1,
joten teq  80 Ma. Kymmenien miljoonien vuosien aikavälillä konduktio on siis
merkittävä prosessi, joka vaikuttaa koko kuoren (ja litosfäärin) mittakaavassa.
Sen sijaan fluidi- ja magmaattinen toiminta harvoin ulottuu läpi koko kuoren
tai litosfäärin, eivätkä yksittäisinä tapahtumina jatku yhtä pitkiä ajanjaksoja. Tar-
kastelemalla yksinkertaisesti intruusion (∆Ti ympäristöään lämpimämpi) muka-
naan tuoman lämmön ja kiteytyessään vapauttavan latentin lämmön määrää
Qi = (c∆Ti + S)ρVi sekä sen aiheuttamaa lämpötilan kasvua ympäristössään
∆Tymp =
Qi
cρ(Vymp+Vi)
havaitaan, että ympäristön lämpötilan kasvu, jos solidus-
lämpötilaa ei ylitetä, on keskimäärin tyypillisillä kivien termisillä parametreillä
(c  1 kJ kg−1K−1, S = 320 kJ kg−1) noin 410°C, jos intruusio on 500°C ympä-
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ristöään lämpimämpi, ja lämmittävä vaikutus ulottuu ympäristöön intruusion ti-
lavuuden kokoiselle alueelle (Vi = Vymp). Jos tarkastellaan intruusiota kymmen-
kertaisesti suuremman ympäristön (Vi = 110Vymp) kokemaa keskimääräistä läm-
pötilan muutosta, mikä vastaa kilometrin halkaisijaltaan olevan intruusion vaiku-
tusta noin 3 kilometrin säteellä, saadaan kuitenkin ∆Tymp  75°C. Yksittäisten
intruusioiden lämmittävä vaikutus voi siis olla huomattava, mutta on litosfäärin
mittakaavassa paikallinen, ja perustuu suurelta osin kiven suureen sulamisläm-
pöön. Näin ollen intruusion kyky nostaa lähiympäristön lämpötilaa on merkittä-
vä, mutta kyky aiheuttaa sulamista ympäristön kivissä on pienempi, sillä siihen
tarvittava lämpö on huomattavan suuri. Lisäksi intruusion aiheuttama kontakti-
metamorfoosi on yleensä luonteeltaan endoterminen (katso Kappale 4.2.3), mikä
kuluttaa intruusion mukanaan tuomaa lämpöä.
Vaikka lämmön konduktiviinen johtuminen on vallitseva lämmön siirtymistapa li-
tosfäärissä, myös advektiivinen lämmön siirtyminen on yleistä. Advektiota esiintyy
fluidien siirtymisessä, magmojen intrudoitumisessa ja kuoren altakasvussa (engl.
magmatic underplating) sekä kivien erodoitumisessa ja deformaatiossa. Näiden
merkityksen suuruus tulee arvioida tapauskohtaisesti. Arvion advektioilmiöiden
vaikutuksen merkityksestä voi saada Peclet’n luvun Pe = ul/κ avulla, jossa u on
advektionopeus, l advektion mittakaava ja κ diffusiviteetti. (Stüwe 2007) Peclet’n
luku kuvaa konvektiivisen lämmönsiirtymisen määrän suhdetta konduktiivisen
lämmönsiirtymisen määrään. Esimerkiksi eroosion merkitystä kuoren mittakaa-
van lämmönsiirtoon voidaan arvioida: Oletetaan eroosionopeudeksi 200 m/Ma ja
kiven keskimääräiseksi diffusiviteetiksi κ = 10 6 ms 2. l = 50 km. Peclet’n luvuksi
saadaan 0,3, eli eroosion advektiivinen vaikutus on merkittävä, joskin konduktii-
vinen lämmönsiirto on hallitseva prosessi.
Fluidien osalta merkittävä rooli on kiven permeabiliteetilla, joka sallii konvek-
tion syntymisen kiven huokosissa, jolloin advektionopeus u kasvaa ja siten myös
Peclet’n luku kasvaa. Nesteen vapaan konvektion esiintymistä huokoisessa väliai-
neessa, jota lämmitetään alhaalta päin, voidaan tarkastella Rayleigh’n luvun, Ra,
avulla (Turcotte ja Schubert 2002):
Ra =
ρ2fgαfcpfKb(T1   T0)
µkm
, (22)
missä λ on konvektion aallonpituus, ρf on nesteen tiheys, g painovoiman kiihty-
vyys, αf nesteen lämpölaajenemiskerroin, cpf nesteen ominaislämpökapasiteetti,
K permeabiliteetti, b tarkasteltavan kerroksen paksuus, (T1 T0) lämpötilaero tar-
kasteltavan kerroksen välillä, µ dynaaminen viskositeetti ja km huokoisen aineen
lämmönjohtavuus. Rayleigh’n luvun kriittinen arvo
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Kuva 7: Eri paksuisten kerrosten maksimilämpötilagradientit, joilla konvektiota
ei synny, permeabiliteetin funktiona (1 d = 10 12m2).
Racr =
[(
2pib
λ
)2
+ pi2
]2
(
2pib
λ
)2 (23)
kertoo, kuinka suuri Ra voi olla ennen kuin konvektio alkaa annetulla aallon-
pituudella λ. Kriittisellä arvolla on minimiarvo, kun λ = 2b: Racr,min  39, 5.
Jos Rayleigh’n luku ylittää tämän, konvektio huokoisessa väliaineessa alkaa, ja
oletus puhtaasti konduktiivisesta lämmönsiirrosta ei pidä paikkansa. Jos olete-
taan vedelle tyypilliset arvot ρ = 1000 kgm 3, αf = 10 3K 1, µ = 1  10 4 Pa s,
cpf = 4200 Jkg
 1K 1, kivelle km = 3 Wm 1K 1, ja Ra < 39, 5, saadaan
(T1   T0)
b
<
2, 9 10 10
Kb2
. (24)
Tämän avulla voidaan arvioida tietyn paksuiselle kerrokselle maksimilämpötila-
gradientti, millä konvektiota ei vielä tapahdu, kun kiven permeabiliteetti tunne-
taan (Kuva 7). Kuolan SG-3 ja Saksan KTB -syväkairareikien kivinäytteistä (sy-
vyyksiltä 3,6 ja 8-11 km) tehdyt permeabiliteettimittaukset osoittavat, että kivien
permeabiliteettien kokoluokka vaihtelee välillä 10 17 . . . 10 22 m2 paine-lämpöti-
laolosuhteissa 30-150 MPa, 20 . . . 600C (Zharikova et al. 2003). Nämä ovat
laboratorio-olosuhteissa tehtyjä mittauksia, joten on mahdollista, että muodostu-
masta poistettaessa (paineen aleneminen) kairanäytteeseen syntyvyt mikrorakoi-
lu nostaa mitattuja permeabiliteettiarvoja. Kuolan syväkairareikä sijaitsee Fennos-
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kandian kilven koillisosassa ja ulottuu arkeeisessa pohjassa noin 12 km syvyyteen
läpäisten päällimmäisen metavulkaniiteista koostuvan proterotsooisen kerroksen.
Suurimmat permeabiliteettiarvot esiintyvät matalissa lämpötiloissa ( 100C).
Kokoluokkaa 10 17 m2 olevia permeabiliteettiarvoja mitattiin pääsääntöisesti al-
le 80 MPa:n (n. 3 km) paineolosuhteissa. Jotta fluidien konvektio normaaligeo-
termin vallitessa alkaisi muutaman kilometrin paksuisessa kerroksessa, tulisi per-
meabiliteettiarvojen olla kaksi kertaluokkaa suurempia (Kuva 7). Suuremmissa
paineolosuhteissa permeabiliteettiarvot ovat vielä pienempiä ja lämpötilagradien-
tit loivempia, joten olosuhteet konvektion alkamiselle ovat huonommat. Läm-
mön siirtyminen advektiolla saattaa joissain tilanteissa olla merkittävää yläkuo-
ressa, mutta keski- ja alakuoressa permeabiliteettiarvot eivät johda merkittävään
advektiolämmönsiirtoon (Manning ja Ingebritsen 1999). Suomen kallioperästä
tehdyt in situ permeabiliteettimittaukset (Niemi (1994), Kukkonen (1998) mu-
kaan) osoittavat, että permeabiliteettiarvot ylittävät 1  10 15 m2:n vain kalliope-
rän ylimmässä 200 metrissä, mutta putoavat nopeasti syvyyden kasvaessa arvoi-
hin 1 10 16 . . . 1 10 18 m2. Fennoskandian kilven keskiosista kairarei’istä tehdyt
lämpövuomittaukset osoittavat 5   10 mWm 2 vertikaaleja lämpövuovaihteluita
(Kukkonen 1988), joiden aiheuttajaksi voidaan ajatella fluidien kiertoa kalliope-
rässä. Bodrin (1994) tekemien numeeristen konvektiomallien mukaan lämmön
siirtyminen on kuitenkin olennaisesti ottaen konduktiivista permeabiliteettiarvo-
jen ollessa 1  10 16 m2 tai alle. Mallia sovelletiin seismisen SVEKA-luotauslinjan
(Korsman et al. 1999) kohdalla. Lisäksi Kukkonen (1998; 1995) esittävät, että sy-
vyyden myötä kasvava kalliopohjavesien suolaisuus estää konvektion syntyä, ja
mikäli konvektiota esiintyisi, sen tulisi näkyä maanpinnan lämpövuoarvoissa noin
10 km periodillisella horisontaalivaihtelulla (konvektiosolun kokoluokka), mutta
tällaisia vaihteluita ei ole havaittu.
Litosfäärin kokomittakaavassa lämmönsiirtoa voidaan pitää konduktiivisena, mut-
ta fluidikonvektiolla voi olla vaikutuksia pienemmässä mittakaavassa. Merkittä-
vän fluidikonvektion mahdollisuus esiintyy ylityöntötilanteessa ylityöntyvän laa-
tan pohjassa, jossa lämpötilagradientit ovat hetkellisesti erittäin suuria, ja jossa al-
le jäävän kratonin päälle on sedimentoitunut vesipitoisia huokoisia sedimenttejä.
Jos ylityöntyvän laatan lämmittävä vaikutus on tarpeeksi suuri, voi näissä sedi-
menteissä esiintyä dehydraatiosulamista, tai vapautuvat fluidit voivat alentaa ym-
päristön kivien sulamislämpötilaa tarpeeksi osittaisen sulamisen tapahtumiseksi.
Tällöin voi tulla kyseeseen myös lämmön siirtyminen ylemmäksi kuoressa intru-
doituvan magman mukana.
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4.2 Litosfäärin sisäinen lämmöntuotto
Litosfäärin sisäiseen lämmöntuottoon kuuluvat radiogeeninen lämmöntuotto (Kap-
pale 3.2.3), mekaaninen lämmöntuotto ja kemiallinen lämmöntuotto. Radiogeeni-
nen lämmöntuotto on näistä tärkein, sillä se on vaikuttanut koko maapallon histo-
rian ajan suuressa osassa maapalloa (vaippa, kuori). Kaksi jälkimmäistä prosessia
ovat paikallisia ja geologisessa mittakaavassa yleensä lyhytaikaisia.
4.2.1 Radiogeeninen lämmöntuotto
Radioaktiviinen lämmöntuotto yksikkötilavuutta kohden on vaipassa noin sadas-
osa kuoren radiogeenisistä lämmöntuottoarvoista, sillä aksessorisissa mineraaleis-
sa (apatiitti, titaniitti, monatsiitti, zirkoni) esiintyvät uraani ja thorium ovat suu-
ren atomikokonsa vuoksi useimpien mineraalien kiderakenteeseen sopeutumatto-
mia alkuaineita ja pyrkivät differentioitumaan myöhään kiteytyviin suliin (Faure
ja Mensing 2005). Tämän ja maapallon historian ajan jatkuneen kuoren uudel-
leenmuokkauksen seurauksena ne ovat konsentroituneet kuoreen niin, että happa-
mien kivilajien lämmöntuottoarvot ovat yleensä emäksisiä korkeampia. Sediment-
tikivien lämmöntuottoarvot riippuvat huomattavasti niiden alkuperästä, ja sama
pätee myös metamorfisille kiville, joskin metamorfoosiasteen noustessa lämmön-
tuottoarvot yleensä laskevat (Taulukko 3). Kaliumin radioaktiivisuus on vähäistä
uraaniin ja thoriumiin verrattuna, mutta sen yleisyys kuoressa tekee siitä merkit-
tävän radiogeenisen lämmön lähteen. Noin 80 % maan pinnalle tulevasta lämpö-
vuosta on peräisin kuoren ja vaipan radiogeenisistä lämpölähteistä (Stüwe 2007).
Vaikka radiogeenisten lämmönlähteiden konsentraatio kuoressa on vaippaa suu-
rempi, on vaipassakin syntyvän radiogeenisen lämmön merkitys suuri, noin 40 %
kokonaispintalämpövuosta, johtuen vaipan suuresta tilavuudesta. Radiogeenisel-
lä lämmöntuotolla on siis hyvin suuri merkitys maapallon lämpötaloudessa. Sen
määrä on maapallon alkuaikoina ollut nykyistäkin suurempi (Kuva 5), joten sillä
on mitä luultavimmin ollut vaikutusta muun muassa mantereiden nopeaan muo-
dostukseen arkeeisena aikana sekä näiden mantereiden poikkeavaan kivilajikoos-
tumukseen (paljon tonaliittisia ja trondhjemiittisia syväkiviä) nuorempiin mante-
reisiin verrattuna (Abbott ja Hoffman 1984).
Monilla alueilla havaittu lineaarinen korrelaatio maanpinnan lämpövuon ja läm-
möntuoton välillä synnytti käsitteen lämpövuoprovinsseista (Roy et al. 1968), joilla
pätee relaatio
q0 = qm + A0D, (25)
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Kivilaji / Metamorfoosiaste U, ppm Th, ppm K, % Th/U K/U104 A, µWm−3
Graniitti (ryoliitti) 3,9 16,0 3,6 4,1 0,9 2,45
Granodioriitti (dasiitti) 2,3 9,0 2,6 3,9 1,1 1,48
Dioriitti, kvartsidioriitti (andesiitti) 1,7 7,0 1,1 4,1 0,7 1,08
Gabro (basaltti) 0,5 1,6 0,4 3,2 0,8 0,309
Peridotiitti 0,02 0,06 0,006 3,0 0,3 0,0117
Duniitti 0,003 0,01 0,0009 3,3 0,3 0,00188
Vihreäliuske- / alhainen amfiboliittifasies 3,5 26,5 3,4 7,57 0,97 3,15
Korkea amfiboliittifasies 1,2 9,4 2,0 7,83 1,67 1,18
Alhainen granuliittifasies 0,9 4,1 2,1 4,65 2,33 0,732
Korkea granuliittifasies 0,4 0,9 2,9 2,25 7,25 0,447
Taulukko 3: Lämpöä tuottavien alkuaineiden keskimääräisten pitoisuuksien ja
lämmöntuottoarvojen vaihtelu kivilajin emäksisyyden ja metamorfoosiasteen mu-
kaan. (Rybach 1988)
jossa q0 on lämpövuo maan pinnalla, qmon vaipasta tuleva lämpövuo, A0 on pin-
nan lämmöntuotto ja D on kuoren lämpöätuottavien aineiden syvyysjakaumaan
liittyvä vakioparametri, tyypillisesti noin 10–15 km (vertaa kappale 4.3). Lachen-
bruch (1970) ehdotti lämmöntuoton jakaantumiselle kuoressa eksponentiaalises-
ta vaimenemista syvyyden funktiona – mikä pitäisi yhtä havainnon kanssa, että
radiogeenistä lämpöä tuottavat alkuaineet pyrkivät konsentroitumaan ylös päin
kuoressa. Kuitenkaan lineaarisen korrelaation lämpövuon ja lämmöntuoton välil-
lä antama kuva eksponentiaalisesta lämmöntuoton vaimenemisesta ei pidä todel-
lisia kuoren (kolmiulotteisia) yksiköitä tarkasteltaessa paikkaansa, eikä todisteita
lämmöntuoton eksponentiaalisesta vaimenemisesta ole havaittu (Beardsmore ja
Cull 2001; Jaupart ja Mareschal 2007), päinvastoin: Kuolan SG-3 syväkairareiästä
tehdyt mittaukset osoittavat lämmöntuoton vahvaa riippuvuutta kivilajista, ja kai-
rareiässä lämmöntuotto itse asiassa voimistuu mentäessä alaspäin proterotsooi-
sesta arkeeiseen kuoreen (Arshavskava et al. (1987), Beardsmore ja Cull (2001)
mukaan). Myös muilta alueilta (Kanadan kilpi) saadut eksponentiaalista lämmön-
tuoton vähenemistä vastaan todistavat havainnot tarkoittavat, että lämmöntuo-
ton vertikaalijakautuminen on arvioitava kullakin alueella erikseen huomioiden
muun muassa magmaattisen ja fluiditoiminnan aiheuttamat muutokset jakaumas-
sa (Beardsmore ja Cull 2001). Tarkasteltaessa keskimääräistä kuorta globaalis-
sa mittakaavassa, on eksponentiaalisen vaimenemisen malli kelvollinen approk-
simaatio lämmöntuoton jakautumiselle. Koska radiogeenistä lämpöä tuottavia ai-
neita esiintyy koko läpi kuoren, on radiogeenisen lämmöntuoton merkitys erittäin
suuri verrattuna mahdollisesti suuritehoisiin mutta yleensä vain lyhytaikaisesti ja
paikallisesti esiintyviin mekaaniseen ja kemialliseen lämmöntuottoon.
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4.2.2 Mekaaninen lämmöntuotto
Deformoituessa kiveen kohdistuvat voimat lisäävät sen mekaanista energiaa
(Stüwe 2007). Mekaaninen energia voi vapautua muun muassa potentiaaliener-
gian kasvuna, kidehilan dislokaatioenergiaksi tai ääneksi, mutta myös kitkaläm-
möksi. Kitkalämmöksi muuttuva mekaaninen lämmöntuotto on kiveen kohdistu-
van deviatorisen jännityksen (τ) ja sen muodonmuutosnopeuden (˙) tulo:
Hmek = τ ˙ . (26)
Mekaanisen lämmöntuoton synnyttämä lämpötilan muutosnopeus on tällöin yh-
tälön 14 mukaisesti:
dT
dt
=
Hmek
ρcp
=
τ ˙
ρcp
. (27)
Koska lämpötilan kasvaessa kivet voivat ylläpitää pienempiä jännityksiä kuin al-
haisissa lämpötiloissa, on itse asiassa τ = τ(T ), ja jännitys pienenee lämpötilan
kasvaessa. Niinpä kitkalämmön kasvattaessa kiven lämpötilaa, sen lujuus ja yllä-
pitämä jännitys pienenee, ja lämpötilan muutosnopeus pienenee. (Stüwe 2007)
Mekaanisen lämmöntuoton merkitystä on pohdittu paljon (mm. Burg ja Gerya
(2005); Nabelek ja Liu (1999); Lachenbruch (1980)), mutta sen merkitys monissa
tektonisissa ja metamorfisissa prosesseissa on yhä epäselvä, koska kuoren mitta-
kaavan jännitysten ja muodonmuutosnopeuksien suuruudet ovat huonosti tunnet-
tuja (Stüwe 2007).
Stüwe (2007) approksimoi kuoren lyhentymisessä (orogenia) tapahtuvaa me-
kaanisen lämmön tuottoa: Jos oletetaan, että kuoren paksuus kaksinkertaistuu
( = ∆L
L
= ˙t = 1), ja oletetaan muiden parametrien yhtälössä 27 pysyvän va-
kioina, saadaan ∆T = τ
ρcp
. Kiville tyypillisillä tiheys- ja ominaislämpökapasiteet-
tiarvoilla, ja olettaen, että orogeniassa laattatektonisista voimista syntyvä kallio
jännitys on keskimäärin 50-100 MPa, saadaan kivien lämpötilan kasvuksi hieman
alle 40C. On kuitenkin huomattava, että paikallisesti jännitykset saattavat olla
huomattavasti suurempia, joten lämpötilamuutos saattaa olla myös suurempi.
Mekaanisen lämmöntuoton merkitystä pohdittaessa tulee siis huomioida tarkas-
teltavana olevien kivien lujuus ja muodonmuutosnopeus, mutta myös deformaa-
tion keston ja deformoituvan kiven koon suhde: Jos deformaatio on nopeaa ja
vaikuttaa suuren kappaleeseen, sen lämpövaikutus on merkittävä verrattuna ti-
lanteeseen, jossa deformaatio on hidas ja vaikuttaa pieneen kappaleeseen, jolloin
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syntynyt lämpö ehtii johtua kappaleesta pois nostamatta sen lämpötilaa. Oroge-
niassa syntyvän nappen tapauksessa mekaaninen lämmöntuotto voi edellisen pe-
rusteella olla merkittävä tekijä. Useiden kilometrien paksuisen nappen työntyes-
sä alla olevan kuoren päälle ja deformoituessa ehdot nopeasta ja laajamittaisesta
muodonmuutoksesta saattavat täyttyä.
4.2.3 Kemiallinen lämmöntuotto ja -kulutus
Paine-lämpötila-olosuhteiden muutoksiin liittyvät metamorfiset reaktiot voivat jo-
ko tuottaa tai kuluttaa lämpöä. Yleensä kontaktimetamorfoosiin liittyvät reaktiot
ovat luonteeltaan endotermisiä, kun taas dynaamiseen metamorfoosiin liittyvät
reaktiot eksotermisiä (Beardsmore ja Cull 2001). Alueellisessa metamorfoosis-
sa esiintyy yleensä molempia: alhaisissa lämpötiloissa merkittävät jännitysmäärät
ovat mahdollisia (katso Kappale 4.2.2) jolloin dynaaminen metamorfoosi tuottaa
lämpöä, ja lämpötilan kasvun aiheuttama metamorfoosi tämän jälkeen kuluttaa
lämpöä.
Systeemin sisäenergia U on (Atkins ja de Paula 2006):
U = TS   pV +
k∑
i=1
µknk, (28)
jossa S on entropia, k komponenttien lukumäärä, µ kemiallinen potentiaali ja n
ainemäärä. Viimeinen summatermi oikealla puolella on systeemin Gibbsin vapaa
energia, Gf . Olettaen, että lämpötilan kasvun aiheuttama metamorfinen reaktio ei
suoraan vaikuta entropiaan, paineeseen, lämpötilaan ja tilavuuteen, on systeemin
sisäenergian muutos
∆U = ∆Gf . (29)
Jos reaktiossa ∆U > 0, systeemi absorboi energiaa, eli reaktio on endoterminen,
ja jos ∆U < 0, on reaktio eksoterminen. Useimpien metamorfisten reaktioiden
reaktioentalpiat ( ∆U kondensoituneille aineille hyvin korkeita paineolosuhtei-
ta lukuunottamatta) ovat pieniä. Esimerkiksi kiinteän tilan reaktioille aragoniitti-
kalsiitti, kyaniitti-sillimaniitti ja kvartsin polymorfien välillä reaktioentalpiat ovat
0 . . . 12 kJ mol 1 (Holland ja Powell 1998). Sen sijaan devolatilisaatioreaktiot ovat
yleensä voimakkaasti endotermisiä. Esimerkiksi peliittien devolatilisaatio kulut-
taa 60 . . . 110 kJ mol 1 vapautunutta volatiilia (CO2, H2O) kohden (Beardsmore
ja Cull 2001). Walther ja Orville (1982) ovat arvioneet keskimääräisen peliitin
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kuluttavan prograadissa metamorfoosissa volatiilien vapautumiseen noin 160 kJ
kilogrammaa peliittistä ainesta kohden. Tämä vastaa lämmöntuottoarvona noin
 14: a¨a¨µWm 3, jos metamorfoosi tapahtuu 1 Ma:n aikana. Tämä on moninker-
tainen tyypillisiin kivien lämmöntuottoarvoihin (Taulukko 3). Lyubetskaya ja Ague
(2009) mallintamassa törmäysorogenian ylityöntötilanteessa dehydraatioreaktiot
johtivat vajaan viidenkymmenen asteen lämpötilan laskuun metamorfoosin huip-
puvaiheessa ja myöhästyttivät huippuvaihetta 2-4 Ma. Vastaavansuuntaisiin tulok-
siin ovat päätyneet myös Connolly ja Thompson (1989).
4.3 Lämpöyhtälön analyyttiset ratkaisut
Sisäisen lämmöntuoton huomiova lämpöyhtälö (15) on ratkaistavissa analyyttises-
sä muodossaan helposti nk. stationääritilanteessa, jossa geotermi on asettunut ta-
sapainoon, eikä muutu ajan suhteen. Todellisuudessa geotermi ei saavuta tarkkaan
ottaen stationääritilannetta koskaan johtuen aina tapahtuvista ilmastonmuutos-
ten aiheuttamista maanpinnan lämpötilan muutoksista, radiogeenisen lämmön-
tuoton vähenemisestä sekä todennäköisistä vaipan yläosan olosuhteiden muutok-
sista. Mantereisen litosfäärin pitkän iän vuoksi geotermi on kuitenkin näillä alueil-
la ehtinyt asettua useimmiten lähes tasapainoon (Turcotte ja Schubert 2002). Jos
lämpötilassa ei tapahdu muutoksia ajan suhteen, on dT
dt
= 0. Tällöin yhtälöstä (15)
saadaan
  d
2T
dz2
=
A
k
. (30)
Integroimalla tämä kahdesti z:n suhteen ja ratkaisemalla integroimisvakiot reu-
naehdoista – vakiolämpötila pinnalla (T (z = 0) = 0) sekä vakiolämpövuo tar-
kasteltavan kerroksen pohjalla (q(z = ZM) =  QM =  k
(
dT
dz
)
z=ZM
), esimerkiksi
vaipasta kuoreen – saadaan
T (z) =
 A
2k
z2 +
AZM +QM
k
z , (31)
jossa ZM on tarkasteltavan kerroksen paksuus ja QM kerroksen pohjalla vallitse-
va lämpövuo (ylöspäin). Reunaehdoiksi voidaan ottaa myös vakiopintalämpövuo
(Q0 = k
(
dT
dz
)
z=0
) sekä pinnan vakiolämpötila (T (0) = 0). Tällöin saadaan
T (z) =
 A
2k
z2 +
Q0
k
z . (32)
Nämä geotermin yhtälöt pätevät kerrokselle, jossa lämmönjohtavuus ja lämmön-
tuotto ovat vakioita. Huomataan, että tasapainoon asettuneen geotermin muotoon
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Kuva 8: Kuoren geotermi ratkaistuna analyyttisesti yhtälöstä (31). a) A =
0, 2µWm 3, k = 2, 5 Wm 1K 1, QM = 15 mWm 2, b) sama kuin a, mutta
k = 4 Wm 1K 1, c) sama kuin a, mutta A = 0, 5µWm 3.
ei vaikuta kiven diffusiviteetti, vaan se määrittää ainoastaan lämpötilan muutos-
nopeutta. Vertaamalla yhtälöitä (31) ja (32) nähdään, että jos tarkasteltavana
kerroksena on kuori, niin pintalämpövuo muodostuu vaipan lämpövuosta sekä
kuoren sisäisen lämmöntuoton ja lämpöä tuottavan kerroksen paksuuden (kuoren
paksuuden) tulosta, Q0 = QM + AZM .
Yksinkertaisilla homogeeniselle kerrokselle pätevillä analyyttisilla ratkaisuilla voi-
daan ratkaista myös geotermi kuorelle, jossa lämmöntuotto ja -johtavuus eivät
ole vakioita, jakamalla kuori homogeenisiin kerroksiin, ja ratkaisemalla geotermi
sitten analyyttisesti kullekin kerrokselle erikseen (tällöin päällimmäisen kerrok-
sen pohjalämpövuo on seuraavan kerroksen pintalämpövuo). Käytännössä tämä
on työlästä, ja usein tässä vaiheessa siirrytään käyttämään numeerisia menetel-
miä. Myöskin lämpöyhtälön transientit ratkaisut, siis tilanteet, joissa geotermi ei
ole tasapainossa vaan muuttuu ajan suhteen, etsitään yleensä numeerisin mene-
telmin. Analyyttisillä ratkaisuilla saadaan kuoren geotermille sekä siihen vaikutta-
vista muuttujista kuitenkin hyvä ensikäden arvio (Kuva 8).
4.4 Litosfäärin terminen kehitys kuoren paksuuntumisessa
England ja Thompson (1984) ovat mallintaneet kuoren paksuuntumisessa tapah-
tuvia termisiä ilmiöitä yleisessä törmäysorogenian tapauksessa. Alueellisen me-
tamorfoosin kehityksen (pTt-polkujen) määrittämiseksi he ovat huomioineet tär-
keimmät kehitystä määräävät tekijät: radiogeeninen lämmöntuotto, vaipan läm-
pövuo, kivien lämmönjohtavuus sekä eroosionopeus. Englandin ja Thompsonin
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(1984) malleissa on käytetty kolmea erilaista geometristä mallia kuoren pak-
suuntumiselle: ylityöntö, kuoren lyhentymisessä esiintyvä paksuuntuminen se-
kä koko litosfäärin läpi esiintyvä paksuuntuminen. Olettaen, että lämmön siir-
tyminen on puhtaasti konduktiivista ja käyttäen erisuuruisia arvoja radioaktii-
visten lämpöä tuottavien alkuaineiden määrälle, lämmönjohtavuudelle ja eroo-
sionopeudelle he ovat laskeneet paksuuntuneen kuoren geotermejä eri aikoina
orogenian jälkeen sekä kivien kokemia pTt-käyriä. Tuloksista käy ilmi kaikille
geometrisille malleille yleinen pT-käyrän myötäpäivään kulkeva muoto (Kuva 9).
Kuva 9:
Koska kuoren paksuuntuminen tör-
mäyksessä on suhteellisen nopea ta-
pahtuma, pT-käyrässä näkyy ensim-
mäisenä nopea paineen kasvu, jonka
aikana lämpötila ei juuri muutu. Tä-
män jälkeen lämpötila kasvaa merkit-
tävästi paineen pysyessä liki vakiona
tai hieman laskiessa (lämpötilan ta-
sapainottuminen ja eroosion alkami-
nen), kunnes sekä paine että lämpötila
laskevat (lämpötilan tasaannuttua jat-
kuva eroosion vaikutus). Kivien koke-
man maksimipaineen määrää kuoren
paksuuntumisen määrä. Maksimiläm-
pötilaan vaikuttaa useampi tekijä: pie-
ni lämmönjohtavuus, korkea lämmön-
tuotto ja hidas eroosio mahdollistavat
korkeimmat lämpötilat, kun taas vas-
takkaisilla arvoilla lämpötilan kohoamat jäävät alhaisiksi, koska korkea lämmön-
johtavuus tasaa lämpötilat nopeasti ja nopea eroosio kuljettaa lämpöä pois alu-
eelta sekä tuo syvälle vajonneen kiven nopeammin lähelle pinnan lämpötiloja.
Tärkein huomio pTt-polkujen muodosta on, että suurimmassa osassa tapauksis-
ta kivien lämpötila pysyy lähellä niiden kokemaa maksimilämpötilaa yli kolmas-
osan koko hautautumiseen ja paljastumiseen kuluvasta ajasta. Kuoren sulamista
tapahtuu merkittävissä määrin, jos alkutilanteen geotermi on mantereiselle kuo-
relle tyypillinen.
Etelä-Suomesta, Uusimaa-Bergslagen -mikromantereen ja Keski-Suomen granitoi-
dikompleksin törmäysvyöhykkeestä, tehdyn termisen mallin (Kukkonen ja Lauri
2009) tulokset osoittavat tällä aktiivisella törmäysvyöhykkeellä lämpötilan nous-
seen konduktiivisen lämmönsiirron myötä 500 − 600C:een syvyydellä 15-20 km.
Lisäksi lämpötilaa nostivat myöhemmin paikalle tunkeutuneet graniittiset sulat.
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Tuloksista käy ilmi tyypillinen pT-polun muoto kuoren paksuuntumisessa sekä kon-
duktiivisesta lämmönsiirrosta syntyneiden huippulämpötilojen säilyminen kym-
meniä miljoonia vuosia. Malli selittää eteläisen Suomen kallioperän termisen kehi-
tyksen mannertörmäyksessä syntyneellä kallioperän yksiköiden päällekkäin työn-
tymisellä ja tästä johtuvalla kuoren kokonaislämmöntuoton kasvulla. Kukkonen
ja Lauri (2009) käyttävät mallissaan oletusta, että kuori Etelä-Suomen alueella
on kokenut romahduksen johtuen sen gravitationaalisesti epätasapainosta ja kuu-
mentuneesta, osittain sulasta ja siten heikentyneestä keski- ja yläkuoresta (Rey
et al. 2001). Yksinkertaisimmillaan, yksiulotteisessa mallissa, romahdus voidaan
kuvata eroosion kaltaisena, joskin nopeampana, prosessina, jossa kuoren päältä
poistetaan materiaalia. Romahduksen tyylistä riippuen materiaalin voidaan kuva-
ta myös poistuvan kuoren sisältä sivuille leviämisen myötä.
Täydellisten pTt-polkujen rekonstruoiminen havainnoista vaatii kivien huippume-
tamorfoosin määrittämisen lisäksi tietoa ja havaintoja prograadista metamorfoo-
sista (hautautumishistoriasta), tämän määrittelyyn käytettyjen kivien protoliiteis-
ta, orogeniaan liittyvien plutonien historiasta, jäähtymishistoriasta (retrograadi-
nen metamorfoosi), paljastumis-/eroosiohistoriasta ja törmäyksen jälkeisestä de-
formaatiosta sekä metamorfisten kivien ja syväkivien mahdollisista paikaltaan siir-
tymästä. Termokronologian menetelmin voidaan kiven aika-lämpötila-käyriä re-
konstruoida, mutta vain, jos sopivia mineraaleja on esiintyy tutkittavissa kivissä
(esimerkiksi U-Pb zirkonista, monaziitista, titaniitista; Ar-Ar/K-Ar sarvivälkkeestä,
kiilteistä, maasälvistä; fissiojälkimenetelmät apatiitista, zirkonista). Näin kattavia
havaintoja on harvoin saatavilla, minkä vuoksi pTt-historian numeerinen mallin-
taminen on tärkeä, joskin usein vajavaistan lähtötietojen ja reunaehtojen puut-
teen vuoksi myös hankala, osa termisen kehityksen tutkimista. (Jamieson 1991)
Erityisiä haasteita termisen mallien rakentamiselle prekambrisilla kratoneilla luo
eroosion vaikutus: Muinoin ylimpänä kuoressa sijainnut sedimentti- ja kallioaines
on kulkeutunut muualle, eikä siitä ole hankittavissa tärkeitä tietoja – P-T-arvioita,
metamorfoosiasteita, kivilajikoostumusta – mallinnuksen tarpeisiin.
5 MALLIN RAKENTAMINEN JA TOTEUTTAMINEN
Yksiulotteinen malli Svekofennialaisessa orogeniassa tapahtuneesta ylityönnöstä
muodostuu arkeeisesta kuoresta, sen alaisesta litosfäärin vaipasta sekä kuoren
päälle työntyneestä ylityöntölaatasta (Kuva 10). Litosfääriä mallinnetaan yksiu-
lotteisena, eli sen eri kerrosten ajatellaan olevan horisontaalisuunnassa homogee-
nisia ja jatkuvan äärettömän kauas. Todellisuudessa ylityöntölaatan reuna-alueilla
viereisten yksiköiden vaikutus litosfäärin lämpötalouteen voi olla suurempi kuin
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ylityöntölaatan vaikutus. Kuvan vaikutusten suuruuksista voi saada vertailemal-
la termisen häiriön tasoittumiseen tarvittavia aikoja (Taulukko 2). Jos ylityöntö-
laatta on horisontaalisuunnassa saman suuruinen kuin litosfäärin paksuus, tasoit-
tuvat vertikaalisuunnassa ja horisontaalisuunnassa syntyvät termiset häiriöt yh-
tä nopeasti. Horisontaalisuunnassa esiintyvien termisten häiriöiden (lämpötilagra-
dienttien ja niiden muutosten) voitaneen kuitenkin olettaa olevan pienempiä kuin
vertikaalisuunnassa, ja olevan siten merkityksellisiä vain ylityöntölaatan reuna-
alueilla. Tässä esittettävän mallin ajatellaan siis pätevän ylityöntölaatan keskiosis-
sa, suunilleen nykyisen Kainuun ja Pohjois-Karjalan alueilla.
Mallin rakentamiseen tarvittavia tietoja ovat
• vaipan yläosan, arkeeisen kuoren sekä ylityöntölaatan
– lämpötila ennen ylityöntöä,
– diffusiviteetti ja sen lämpötilariippuvuus sekä
– radiogeeninen lämmöntuotto eri syvyyksillä;
• litosfäärin alaisesta vaipasta litosfääriin tulevan lämpövuon suuruus;
• maan pinnalla vallitseva lämpötila;
• ylityöntölaatan paksuus sekä
• eroosio- (paljastumis-) nopeus.
Litosfäärin ja ylityöntölaatan lämmönjohtavuusominaisuuksia on arvioitu niiden
koostumuksen kautta: määrittämällä kivilajikoostumus litosfäärille ja ylityöntö-
laatalle on näille arvioitu lämmönjohtavuus kullakin syvyydellä kirjallisuudesta
etsittyjen kivilajikohtaisten tyypillisten lämmönjohtavuusarvojen avulla. Lämmön-
johtavuuden ja ominaislämpökapasiteetin lämpötilariippuvuudelle on käytetty ko-
keelliseen aineistoon sovitettuja käyriä. Tiheysarvot on pidetty syvyyden suhteen
lähes vakioina siten, että kuorelle on käytetty emäksisten ja intermediääristen ki-
vien arvoa 2800 kgm 3 ja vaipalle (ultra)mafisten kivien arvoa 3200 kgm 3. Radio-
geenisen lämmöntuoton syvyysjakaumaa sekä vaipan lämpövuota on arvioitu pin-
talämpövuon, pinnan kivien lämmöntuottoarvojen ja alakuoren sekä vaipan kse-
noliittien lämmöntuottoarvojen perusteella.
Mallista on laskettu kolme tulosta: varsinainen malli sekä maksimi-minimi-arviot,
joissa lämmönjohtavuutta on vähennetty (kasvatettu) 25 % ja lämmöntuottoa kas-
vatettu (vähennetty) 10 %. Yhteenveto ja tarkat parametriarvot mallista on esitet-
ty liitteessä A.
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Kuva 10:
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5.1 Litosfäärin ja ylityöntölaatan koostumus ja termiset parametrit
5.1.1 Arkeeinen kuori ja ylävaippa
Kuusisto (2007) on seismisten syväluotausten P- ja S-nopeusjakaumien perusteel-
la arvioinut kivilajikoostumusta eri syvyyksillä kuoressa Suomen alueella. Tämän
työn mallissa arkeeisen kuoren kivilajikoostumuksena on käytetty Kuusiston esit-
tämiä maankuoren koostumusmalleja arkeeisella alueella. Kuoren eri kerroksil-
le on laskettu keskiarvoistamalla lämmönjohtumiskertoimia käyttäen kivilajeille
ominaisia arvoja Cˇermákin ja Rybachin (1982) (globaali kokoelma eri kivilajeille
mitattuja lämmönjohtumisarvoja) sekä Kukkosen ja Peltoniemen (1998) (Suomen
alueen eri kivilajien lämmönjohtumisarvoja) mukaan.
Kuusiston mallissa kuoren ylin osa muodostuu arkeeisen pohjan gneissikomplek-
sista. Tämän työn mallissa tähän päälle on lisäksi lisätty proterotsooisia autoktoni-
sia suprakrustisisa kiviä edustava 5 km kerros, jonka koostumuksena on klastiset
silikaattisedimentit (lämmönjohtumisarvo 3, 5 Wm 1K 1).
Arkeeisen kuoren lämmöntuotto eri syvyyksillä on arvioitu kuten Kukkonen ja Lah-
tinen (2001) ovat arvioineet: Fennoskandian kilven keskiosan vaipan ksenoliitien
termobarometriatuloksista ovat Kukkonen ja Peltonen (1999) saaneet litosfäärin
alaosan (200 km) lämpövuoksi 11  4 mWm 2. Muiden kerrosten paitsi keski-
kuoren lämmöntuotto on voitu arvioida suorin mittaustuloksin, joten keskikuoren
lämmöntuotto voidaan laskea kun pintalämpövuon arvo tunnetaan (pintalämpö-
vuo on vaipan lämpövuo lisättynä välikerrosten lämmöntuotto kerrottuna lämpöä
tuottavan kerroksen paksuudella).
Tämän työn mallissa on yläkuoren arkeeisen gneissikompleksin kivien nykyläm-
möntuotoksi laskettu (katso kpl 3.2.3) Suomen kallioperän geokemiallisen tie-
tokannan (RGDB, Rasilainen (2008); Rasilainen et al. (2007), yksiköt 75 ja 76,
”Arkeeiset gneissikompleksit, 3,1-2,6 Ga”) U-, Th- ja K-pitoisuuksien mukaan
1, 39 µWm 3. Ylimmän proterotsooisia sedimenttejä edustavan 5 km kerroksen
lämmöntuottoarvona on käytetty autoktonisesta proterotsooisesta Suvasveden yk-
siköstä mitattuja (Kukkonen ja Lahtinen 2001) lämmöntuottoarvoja (mediaani
1, 21 µWm 3). Muiden arkeeisia tai vanhempia kivilajeja edustavien kerrosten läm-
möntuotot ovat samansuuntaisia kuin Kukkosen ja Lahtisen (2001) käyttämät ar-
vot: Ylävaipan lämmöntuotto on Jochumin et al. (1983) keskiselänteiden basalt-
tien K, U ja Th -pitoisuuksien avulla köyhtyneelle vaipalle laskemien arvioiden
mukaisesti 0, 002 µWm 3, alakuoren lämmöntuotto (mafisesta granuliitista mitat-
tu arvo) on 0, 25 µWm 3 (Hölttä et al. 2000). Paleoklimatologisesti korjatut Itä-
Suomen arkeeisen kuoren nykyiset pintalämpövuoarvot alueilla, jossa on prote-
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rotsooista peitettä jäljellä, ovat virherajoineen välillä 36, 2 . . . 45, 7 mWm 2 (Kuk-
konen 1989, Hammaslahden ja Outokummun alueet). Koska tässä työssä on käy-
tetty hieman eri paksuisia kuoren kerroksia ja yläkuoressa eri lämmöntuottoarvo-
ja kuin mitä Kukkonen ja Lahtinen (2001) ovat käyttäneet, on keskikuoren läm-
möntuottoarvo laskettu uudelleen. Keskikuorelle on laskettu tämän työn mallissa
nykylämmöntuoton arvo 0, 48 µWm 3, jolloin nykyhetken pintalämpövuoksi tulee
proterotsooisen suprakrustisten kivien peittämällä alueella 43, 6 mWm 2.
Ylävaippa koostuu mallissa ultramafisesta kivestä, ja lämmönjohtumisarvona on
käytetty peridotiitin lämmönjohtumisarvoa (noin 4, 5 Wm 1K 1 huoneenlämmös-
sä).
Arkeeisen kuoren ja allaolevan litosfäärin vaipan lähtögeotermi ennen törmäys-
tä on saatu laskemalla mallille tasapainotilan geotermi. Tällöin eroosionopeus on
nolla, vaipan lämpövuo ja pinnan lämpötila ovat samat kuin itse ylityönnön mal-
lissa, ja mallia on ajettu 2000 Ma eteenpäin, jolloin litosfäärin voidaan olettaa
asettuneen tasapainoon. Näin saatu geotermi on sitten kopioitu itse ylityöntömal-
lin lähtögeotermiksi.
5.1.2 Ylityöntölaatta
Kivilajikoostumus. Nykyisin arkeeista kratonia peittäviin Proterotsooisiin kiviin
kuuluu joitain alloktonisia yksiköitä, kuten osa Kalevan metasedimenttisarjoista,
Jormuan ja Outokummun ofioliitit, sekä osittain merellisestä kuoresta koostuva
Kittilän alloktoninen yksikkö (Lahtinen et al. 2005). Näiden eroosiolta säilynei-
den osien avulla voidaan arvioida arkeeisen kratonin päälle työntyneiden nappe-
jen koostumusta. Kaikkien yksiköiden lähtöalue ei kuitenkaan ole selvä, vaan ne
voivat olla peräisin myös kauempaa kratonilta, jolloin ne ovat voineet olla osalli-
sina ylityönnössä, jos ne ovat sedimentoituneet alunperin mantereen reunalle, ja
työntyneet siitä ylityönnön mukana takaisin mantereelle.
Lähinnä turbidiiteista koostuva Ylä-Kaleva-tektofasies on luultavasti alloktoninen
ja asettunut paikoilleen n. 1,97-1,94 Ga ikäisten Jormuan ja Outokummun ofio-
liittien jälkeen (Laajoki 2005). Sen alkuperä ei ole kuitenkaan selvä, ei myöskään
sen suhde Ala-Kalevan sarjaan tai Svekofennideihin. Kontinen ja Sorjonen-Ward
(1991) esittävät sen mahdollisesti olleen ennen Lappi-Savo-orogenian alkua kra-
tonin reunalle muodostuneen vedenalainen fan-delta ja sen sedimenttien prove-
nanssin olevan joko itse kratonilla tai kauempana. Sm-Nd –analyysit eivät suoraan
selvennä Kalevalaisten sedimenttien alkuperää, vaan Nd-arvot asettuvat arkeeisen
kuoren ja svekofennisten sedimenttien väliin. Mahdollisia lähdealueita ovat siis
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arkeeinen kuori, arkeeiselle kuorelle ennen Kalevan sedimenttejä asettuneet sedi-
mentit, mahdolliset lännempänä sijainneet orogenia-alueet sekä muut kauemmat
lähdealueet, kuten Lapin granuliittikaari. (Huhma 1987)
Ylä-Kalevan sedimenttisarjat reunustavat nykyisellä eroosiotasolla sekä Jormuan
että Outokummun ofioliittikomplekseja. Outokummun ofioliitti sekä siihen liitty-
vät Ylä-Kalevan sedimenttisarjat muodostavat niin kutsutun Outokummun nap-
pekompleksin (Laajoki 2005; Huhma 1987). Sekä Lappi-Savo-orogenian alkuvai-
heelle tyypilliset runsaat turbidiittiset grauvakat (max. 1,94-1,92 Ga) että Norr-
botten/Keitele –mikromantereiden ja arkeeisen kratonin väliin jäänyt merenpohja
osallistuivat ylityöntöön törmäyksessä (Lahtinen et al. 2005). Psammiittisen/pe-
liittisen akkretioprismamateriaalin ja vulkaanisen saarikaarimateriaalin ylityöntöä
tukevat myös ylityöntörakennehavainnot Karjalaisen kratonin reunalta (Park et al.
(1984) ja Kontinen (1987) sekä Koistinen (1981) Korja ja Heikkinen (2005) mu-
kaan) sekä BABEL-heijastusluotaushavainnot Perämeren alueella (Korja ja Heikki-
nen 2005). Myös FIRE-heijastusluotaushavainnot on tulkittu (Korja et al. 2006)
osoittavan passiivisen mannerreunuksen sedimenttien sekä ofioliittien ja turbi-
diittien (grauvakkojen) ylityöntymistä arkeeisen kratonin päälle samanaikaisesti
saarikaarien alakuoren alityöntyessä kratonin alle. Jormuan, Outokummun ja Kit-
tilän Nuttion ofioliiteista Jormua on edustavin ofioliittiseurue (Peltonen 2005).
Outokummun asema täydellisenä ofioliittina kärsii kerroskumulaattien ja levyjuo-
nistojen puutteesta, mutta se voidaan silti nähdä ultramafisena vaipan perido-
tiittimassiivina, jonka yhteydessä tavataan gabbrojuonia sekä kromitiittiyksiköitä
grauvakka-mustaliuske-metasedimenttien reunustamana, ja joka on työntynyt ar-
keeisen kratonin päälle. Outokummun alueella sijaitsevat Kalevalaiset sedimentti-
kerrostumat muodostuvat lähinnä gneissiytyneistä kiilleliuskeista (Huhma 1987).
Idempänä sijaitsevat Kalevalaiset sedimentit (Höytiäisen allas) sen sijaan sisäl-
tävät kerrostuneita fylliittejä, joissa on paikoin vaihettuvaa kerrallisuutta, sulfidi-
grafiittipitoisia fylliittejä, kiilleliuskeita ja metagrauvakoita (Huhma 1987). Niiden
alkuperän on esitetty (Ward 1987) olevan kratonin pohja ja kratonia peittävät se-
dimentit sekä sedimentaatioaltaiden väliset vulkaanisiset kivet. Näissä esiintyvät
metapsammiittiset ja -peliittiset välikerrokset vihjaavat kerrostumiseen turbidiitti-
vyöryjen mukana (Huhma 1987; Ward 1987). Jormuan ofioliittikompleksin (Kon-
tinen 1987) yhteydessä tavataan samoin Kalevalaisia sedimenttisarjoja, joissa Ylä-
Kaleva koostuu lähinnä psammiittisista metaturbidiiteista.
Kittilän alloktonin Nuttion serpentiniittivyöhyke on hyvin vajaa ollakseen selkeäs-
ti ofioliitti (Peltonen 2005). Se on kuitenkin jokseenkin samanikäinen Jormuan
ja Outokummun ofioliittien gabbrojen sekä muiden Kittilä-ryhmän metavulkaniit-
tien kanssa, jotka geokemialtaan edustavat OIB-basaltteja, saarikaaritholeiitteja,
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boniniittisiä juonia ja subduktiovyöhykkeen yläpuolisia ultramafisia kiviä, ja sen
voidaan katsoa olevan fragmentaarinen merellisen kuoren kappale, johon on liit-
tynyt osia (=Kittilä-ryhmä) useista erilaisista merellisistä ympäristöistä (Hanski ja
Huhma 2005).
Yhdessä arkeeisen kratonin päällä esiintyvät alloktoniset yksiköt sekä seisminen
luotausaineisto osoittavat, että Svekofennialaisen vuorojononmuodostuksessa yli-
työntöön on osallistunut hyvin sekalainen aines, jossa on edustettuna sekä merel-
lisen ja mantereisen ympäristön sedimenttejä että saarikaarien osia tai lähes ko-
konaisia saarikaaria. Kontinen et al. (1992) esittävät itse ylityöntökompleksin ol-
leen kuumapohjainen, mitä tukevat Kalevalaisten metasedimenttien korkeammat
maksimilämpötilat (amfiboliittifasies (Nykänen (1971), Kontisen et al. (1992) mu-
kaan); 675C, 5 kbar (Cambell et al 1979, Kontisen et al. (1992) mukaan)) kuin
mitä alempien, autoktonisten Jatulisedimenttien maksimilämpötilat (vihreälius-
kefasies, Pekkarinen 1979, Kontisen et al. (1992) mukaan). Tämä olisi seurasta
näiden sedimenttien sekä niiden pohjan kivien kuumenemisesta suuremman läm-
pövuon omanneessa repeämisvyöhykkeessä, josta ne sittemmin orogeniassa ovat
ylityöntyneet arkeeiselle kratonille. Mallinnettaessa ylityöntölaatan ja arkeeisen
kratonin termistä kehitystä on ylityöntölaatan koostumuksena käytetty sekoitus-
ta 1) merellisen kuoren kappaleista ((metasomatisoitunut) basaltti, peridotiitti ja
gabbro); 2) heikosti metamorfoituneista flyssi-/molassisedimenteistä (fylliitti, me-
tagrauvakka, metakonglomeraatti); sekä 3) vulkaanisista sedimenteistä ja vulka-
niiteista (basalttinen andesiitti). Näiden oletetaan edustavan koko sulkeutuvan
meren ympäristöstä ylityöntynyttä materiaalia.
Termiset parametrit mallissa. Mallissa ylityöntölaattaa on kuvattu 20 km pak-
suisena homogeenisena kappaleena. Laatan lämmönjohtavuus on laskettu sen
muodostavien kivilajien lämmönjohtavuuksien geometrisenä keskiarvona. Merelli-
sen kuoren kappaleiden – basaltti, gabbro ja serpentiniittiytynyt peridotiitti – läm-
mönjohtavuusarvot vaihtelevat välillä 1,6–2,7 Wm 1K 1 hieman painottuen kor-
keampiin arvoihin (Cˇermák ja Rybach 1982). Metamorfoitumattoman vulkaanisen
aineksen (basaltti, ryoliitti, andesiitti, tuffi/konglomeraatti) lämmönjohtavuusar-
vot vaihtelevat välillä 1,6–3,5 Wm 1K 1 siten, että ryoliitin lämmönjohtavuusar-
vot ovat korkeimpia. Mantereisen (ja meren mannerjalustan) aineksen (klasti-
set sedimentit, savet, kalkkikivet) lämmönjohtavuusarvot ovat suunnilleen välillä
1,4–2,4 Wm 1K 1, mutta savien lämmönjohtavuudet kasvavat hyvin herkästi dia-
geneesissä. Kaiken kaikkiaan ylityöntölaatan oletetun hyvin sekalaisen materiaa-
lin lämmönjohtavuusarvot vaihtelevat suuresti. Kaikkien keskiarvot kuitenkin ovat
noin 2 Wm 1K 1, ja mitatun lämmönjohtavuusdatan (Cˇermák ja Rybach 1982) pe-
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rusteella laskettu geometrinen keskiarvo materiaaleille on 1, 9 Wm 1K 1 olettaen
kunkin kolmesta komponentista muodostavan 1/3 ylityöntölaatan materiaalista.
Ylityöntölaatan lämpötilaprofiili alussa on mallissa kuvattu lineaariseksi siten, että
laatan pinnalla lämpötila on 5C ja pohjalla 600C, joka on minimiarvio lämpöti-
lalle 20 km syvyydellä nykyisten saarikaarien geotermeissä (Kelemen et al. 2003).
Petrologisin tutkimuksin saadut arviot geotermille ovat saarikaarien kohdalla ylei-
sesti matalempia kuin termisin mallinnuksin saadut arviot, joiden maksimiarviot
20 km syvyydellä ovat noin 1200C. Lisäksi on oletettavaa, että varhaisproterot-
sooisella ajalla lämpötilat saarikaarien alla ovat olleet suuremman lämmöntuo-
ton vuoksi korkeampia kuin nykyään. Ylityöntölaatan lähtögeotermiarvio edus-
taa siis saarikaariympäristön minimiarviota, millä on pyritty siihen, että malli an-
taisi mahdollisimman hyvän kuvan ylityöntölaatan radiogeenisen lämmöntuoton
vaikutuksesta kuoren termiseen tasapainoon ylityöntömateriaalin mukanaan tuo-
masta lämmöstä riippumatta.
Ylityöntölaatan lämmöntuoton arviot ovat myös vaihtelevia. Uraanin ja thoriumin
rikastuminen kiilteisiin sekä niiden sopeutuvuus differentioituneisiin syväkiviin
tarkoittaa, että kratonilta peräisin olevien sedimenttien lämmöntuottoarvot ovat
korkeampia kuin saarikaarilta peräisin olevien vulkaniittien lämmöntuottoarvot.
Tällöin ylityöntölaatan lämmöntuottoarvot riippuvat siitä, mistä suurin osa yli-
työnnön materiaalista on peräisin. Lämmöntuotonkin arvioinnissa on tehty oletus,
että merellinen, mantereinen ja saarikaarikomponentti kukin muodostavat 1/3 yli-
työntölaatan materiaalista. Kivilajien ja kivilajeista mitattujen lämmöntuottoarvo-
jen (Cˇermák ja Rybach (1982) kokoaman datan) perusteella nykylämmöntuotoksi
saadaan noin 1, 2 µWm 3. Tämä arvo on yhteensopiva Suomen kallioperän geoke-
miallisen tietokannan, RGDB, (Rasilainen 2008) U-, Th- ja K-pitoisuuksien perus-
teella laskettujen lämmöntuottoarvojen kanssa. RGDB:n antamien pitoisuuksien
perusteella lämmöntuotot (varhaisproterotsooisilla yksiköillä) ovat 1, 15 µWm 3
kratonin reunan alloktonisilla yksiköillä (RGDB:n yksiköt 47-49), 1, 21 µWm 3 var-
haisissa orogenian etumaan sarjoissa (42-43), 1, 05 µWm 3 ofioliittikompleksien
kivissä (50-51), 0, 98 µWm 3 sekalaisessa kratonin ja kratonin reunan välille aset-
tuneissa sarjoissa ja mafisissa intruusioissa (52-58), ja 2, 40 µWm 3 sekalaissa kra-
tonin kiillegneisseissä ja migmatiiteissa (391). Mallissa nykylämmöntuotoksi on
arvioitu 1, 2 µWm 3
5.1.3 Lämmönjohtavuuden ja ominaislämpökapasiteetin lämpötilariippuvuus
Mallissa on huomioitu lämmönjohtavuuden lämpötilariippuvuus. Perustuen Cˇermák
ja Rybach (1982) kokoamaan aineistoon, on graniittisille (laajassa merkitykses-
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Kuva 11: Mallissa käytetty lämmönjohtavuuden normitettu lämpötilariippuvuus
a) vaipan, b) kuoren kiville. Pisteet ovat mitattuja normitettuja lämmönjohta-
vuusarvoja ultramaﬁsille (a) ja graniittisille (sensu lato, b) kiville. Mittausaineis-
to, ermák ja Rybach (1982).
sään) ja ultramafisille (peridotiitti, oliviniitti, duniitti) kiville erikseen sovitettu
riippuvuus normitettuun lämmönjohtavuusarvoon, k(T )/k0 = 1/(1 + cT ) + dT 3,
jossa k0 on kiven lämmönjohtavuus lämpötilassa 50C. Graniittisille kiville sovite-
tun käyrän vakioita c = 0, 0015 K 1 ja d = 110 10 K 3 on sovellettu kuoren kiviin,
ultramafisille kiville sovitetun käyrän vakioita c = 0, 0013 K 1, d = 5  10 11 K 3
vaipan kiviin (Kuva 11).
Ominaislämpökapasiteetin lämpötilariippuvuuden mallinnus perustuu Waplesin
ja Waplesin (2004) esittämään normitettujen arvojen sovittamiseen. He anta-
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vat normitetulle ominaislämpökapasiteetille Cp,n,T = 8, 95  10 10T 3   2, 13 
10 6T 2 + 0, 00172T + 0, 716, jolloin lämpötilassa T2 ominaislämpökapasiteetti
Cp,T2 = Cp,T1Cp,n,T2/Cp,n,T1, jossa ominaislämpökapasiteetti Cp,T1 lämpötilassa T1
(esimerkiksi huoneenlämmössä) tunnetaan. Tämän työn mallissa riippuvuutta so-
velletaan alle 960C lämpötiloissa, joka on perovskiitin debye-lämpötila (Lu et al.
1994). Tätä korkeammissa lämpötiloissa ominaislämpökapasiteetin oletetaan py-
syvän vakiona. Huoneenlämmössä ominaislämpökapasiteetti kuoren happamille
kiville on mallissa 800 Jkg 1K 1 ja vaipan mafisemmille kiville 700 Jkg 1K 1.
5.2 Lämpövuo vaipasta
Kukkosen ja Peltosen (1999) vaipan ksenoliittien granaatti ja granaatti-spinelli fa-
sieksen peridotiiteista tekemien termobarometristen tutkimusten mukaan arvioitu
vaipan konduktiivinen lämpövuotiheys on Fennoskandian kilvellä 11 4 mWm 2.
Tähän liittyvä pintalämpövuon arvo 36 mWm 2 saa tukea myös Pohjois-Kuusamon
kimberliittien klinopyrokseenien (Nimis ja Taylor 2000) sekä Kaavi-Kuopion (Leh-
tonen ja O’Brien 2009) ja Kuhmo-Lentiiran (Zozulya et al. 2009) kimberliittien vai-
pan ksenokrystien termobarometrien tuloksista . Koska iso osa vaipan lämpövuos-
ta on peräisin radiogeenisestä lämmöstä, on myös vaipan lämpövuoarvo kerrottu
mallissa 1,5:llä radiogeenisen lämmöntuoton tavoin Svekofennisen orogenian ai-
kaisen lämpövuon arvioimiseksi. Näin arvioituna oletetaan, että tilanne litosfäärin
alaisessa vaipassa Fennoskandian kohdalla on pysynyt jokseenkin samanlaisena
Svekofennialaisesta orogeniasta nykypäivään siten, että lämpövuossa ei ole tapah-
tunut merkittäviä muutoksia. Lisäksi arviossa ei ole huomioitu maapallon koko-
naisjäähtymisestä johtuvaa vaipan latentin lämmön vähenemistä viimeisen parin
miljardin vuoden aikana, mikä saattaa johtaa liian alhaiseen lämpövuoarvioon.
5.3 Maan pinnan lämpötila
Mallissa on maan pinnan lämpötilana käytetty vakioarvoa 5C. Vakioarvon käyt-
täminen on perusteltua, sillä lyhyen aikavälin jaksottaiset lämpötilavaihtelut eivät
ulotu kovin syvälle maan kuoressa (Kappale 4.1). Maanpinnan pitkän aikavälin
keskilämpötilassa on saattanut tapahtua ilmakehän mittakaavassa suuriakin muu-
toksia, jotka kuitenkin litosfäärin mittakaavassa ovat melko pieniä. Merivesien kes-
kilämpötiloissa on tapahtunut nopea muutos noin 70C lämpötilasta 2,2 Ga sitten
lämpötilaan noin 10C 1,8 Ga sitten (Robert ja Chaussidon 2006), joten 5C on mi-
nimiarvio pintalämpötilalle. Pintalämpötila-arvion virhe aiheuttaa korkeintaan sa-
mansuuruisen virheen litosfäärin lämpötilassa, joten parinkymmenenkään asteen
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virhe pintalämpötilassa ei ole merkittävä mallin lopputuloksen kannalta.
5.4 Ylityöntölaatan ulottuvuus, paksuus ja eroosionopeus
Kontinen et al. (1992) arvioivat ylityöntölaatan paksuudeksi huomattavasti yli 10
km. Pajunen ja Poutiainen (1999) ovat saaneet arkeeisen kratonin nykyisen eroo-
siotason huippumetamorfoosin lämpötilaksi 1,85 Ga sitten 600  620C, 4–5 kbar
paineessa (U-Pb, ksenotiimi), joka vastaa noin 15–18 kilometriä (ρ = 2800 kgm 3),
ja maksimipaineeksi orogenian varhaisemmassa vaiheessa noin 5,5 kbar (noin
20 km). Paleosutuurivyöhykkeeltä etäisimmät näytteet ovat noin 190 km pääs-
sä. Ylityöntölaatan voidaan olettaa ulottuneen siis vähintään parinsadan kilomet-
rin etäisyydelle törmäysvyöhykkeestä. Toisaalta idempänä Venäjän puolella, Ää-
nisjärven pohjoispuolella (>250 km Raahe-Laatokka paleosutuurista) sijaitsevan
Tulomozerskaya-muodostelman paleoproterotsooiset karbonaatti- ja hiekkakivet
ovat svekofennialaisessa orogeniassa kokeneet vain vihreäliuskefasieksen (noin
300  350C, (Melezhik et al. 2000)) metamorfoosin, mistä voidaan päätellä, että
jos metamorfoitumisen täälläkin on aiheuttanut ylityöntölaatta, on sen paksuus
ollut jo merkittävästi pienempi.
Koska 1,82–1,77 Ga ikäiset svekofennialaisen alueen post-orogeeniset granitoidit
ovat intrudoituneet lähelle pintaa (2-9 km), arvioivat Puura et al. (1983, Puura
ja Flodén (1999) mukaan), että Svekofennialaisten rakenteiden eroosio on ehti-
nyt paikoin lähes nykytasolle saakka ennen rapakivivulkanismia. Näin ollen, jos
eroosionopeuksien karjalaisilla ja svekofennisillä alueilla oletetaan olleen saman-
suuruiset, on ylityöntölaatan täytynyt ohentua 1,85–1,65 Ga sitten välisena aika-
na 15-18 kilometristä nykyiselle tasolleen keskimäärin nopeudella 75–90 m/Ma.
Eroosio ei kuitenkaan ole ainoa kuoren ohenemiseen vaikuttava tekijä: mahdol-
linen orogeniassa kuumenneen kuoren ekstensionaalinen romahdus voi ohentaa
kuorta nopeasti, kuten esimerkiksiLahtinen et al. (2005) ehdottavat tapahtuneen
Fennia-orogenian lopussa (1,87–1,85 Ga). Romahduksessa siirtyvä materiaali voi
myös paksuntaa kuorta alueella, jonne romahdus suuntaantuu. Ei ole myöskään
itsestään selvää, että eroosio on alkanut heti orogenian huippuvaiheen päätyttyä.
Esimerkiksi Väisänen et al. (2000) mukaan Lounais-Suomen post-orogeenisten
intruusioiden asettumissyvyydet viittavat siihen, ettei merkittävää eroosiota täl-
lä alueella ole esiintynyt ennen kuin 1815 Ma sitten, ja että Lahtisen et al. (2005)
esittämä romahdus on alkanut vasta tällöin tai tätä myöhemmin.
Tämän tutkielman mallissa ei kuoren paljastumisen nopeutta Itä-Suomessa ole
pyritty mallintamaan suurella tarkkuudella, vaan mallissa on käytetty tasaista 100
m/Ma eroosionopeutta, alkaen heti orogenian oletetusta huippuvaiheesta 1890
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Ma sitten ja jatkuen mallin loppuun asti 200 Ma ajan siten, että ylityöntölaatta on
kulunut kokonaan pois.
5.5 Mallin numeerinen ratkaiseminen differenssimenetelmällä
Lämmönjohtavuudet, ominaislämpökapasiteetit, tiheydet, näiden lämpötilariippu-
vuudet, lähtölämpötilaprofiilit sekä pohjan vaipan lämpövuon ja pinnan vakioläm-
pötilan sisältävän mallin aikakehitys on ratkaistu käyttäen numeerista äärellisten
differenssien menetelmää (differenssimenetelmä, engl. nite difference method).
Differenssimenetelmässä funktion f derivaattaa kohdassa x0 approksimoidaan ää-
rellisellä erotusosamäärällä
df
dx
jx=x0 
f(x0)  f(x0   h)
h
, (33)
ja vastaavasti korkeampia derivaattoja näiden approksimaatioiden erotusosamää-
rillä.
Yksinkertaisin numeerinen menetelmä differentiaaliyhtälön ratkaisemiseksi on Eu-
lerin menetelmä. Seuraava kuvaus Eulerin menetelmästä noudattelee Haataja et al.
(1993) esitystä.
Eulerin menetelmässä ratkaistavan differentiaaliyhtälön
y0 = f(t, y), y(a) = y0 (34)
väli [a, b], jolle ratkaisu halutaan määrätä, jaetaan äärelliseen määrään hilapisteitä,
tk. Yleensä käytetään tasavälistä hilaa, jolloin tk = a + kh, k = 0, 1, . . . N , ja
h = (b  a)/N . Yhtälön (34) ratkaisun y(tk+1) Taylorin kehitelmä pisteessä tp on
y(tk+1) = y(tk) + hy
0(tk) +
h2
2
y00(zk) + . . . = y(tk) + hf(tk, y(tk)) +
h2
2
y00(zk) + . . . ,
(35)
jossa zk 2 (tk, tk+1). Jos kehitelmä katkaistaan toisen termin jälkeen, saadaan
y(tk+1)  y(tk) + hf(tk, y(tk)) , (36)
joka on yhtälö (33) uudelleenjärjesteltynä. Nyt ratkaisun arvoa pisteessä tk+1 voi-
daan approksimoida edellisen pisteen ratkaisun approksimaation avulla
yk+1 = yk + hf(tk, yk). (37)
45
Eulerin menetelmän paikallinen virhe (katkaisuvirhe) pisteessä tk on Taylorin ke-
hitelmästä katkaistu osa h2y00(zk)/2 = O(h2), ja sanotaan, että Eulerin menetel-
mä on ensimmäistä kertalukua. Ratkaisun kokonaisvirhe on kaikkien hilapisteiden
paikallisten virheiden summa. Menetelmä on eksplisiittiinen, eli seuraavan pisteen
ratkaisu voidaan analyyttisesti ratkaista edellisten pisteiden approksimaatioista.
Osittaisdifferentiaaliyhtälöihin, kuten lämpöyhtälöön
∂T
∂t
= a
∂2T
∂z2
, (38)
differenssimenetelmää voidaan soveltaa peittämällä ratkaistava alue D kaksiulot-
teiselle hilaverkolla. Jaetaan ratkaistava alue t-suunnassa N :ään osaan (hilaväli
q = jDtj
N
= tj   tj 1) ja z-suunnassa M :ään osaan (hilaväli p = jDz jM = zi   zi 1)
tasavälein. Merkitään T ji = T (zi, tj). Approksimoidaan yhtälön (38) osittaisderi-
vaattoja pisteessä (zi, tj) erotusosamäärillä
∂T
∂t
jzi,tj 
T j+1i   T ji
q
, (39)
∂k
∂z
jzi,tj 
kji   kj 1i
p
, ja (40)
∂2T
∂z2
jzi,tj  λ
T ji+1   2T ji + T ji 1
p2
+ (1  λ)T
j+1
i+1   2T j+1i + T j+1i 1
p2
, (41)
missä k:n paikkaderivaattaa on approksimoitu takadifferenssillä ja T :n aikaderi-
vaattaa etudifferenssillä. Osittaisderivaatassa paikan suhteen on toista derivaattaa
approksimoitu pisteissä (zi, tj) ja (zi, tj+1) laskettujen paikkaderivaatojen painotet-
tuna keskiarvona (painotuskerroin 0  λ  1). Jos λ = 0, 5, on kyseessä Crank-
Nicolsonin menetelmä. Sen paikallinen virhe on O(p2) + O(q2). Jos λ < 1, mene-
telmä on implisiittinen: yhtälö ei ole analyyttisesti ratkaistavissa muotoon, jossa
seuraavan aika-askeleen T j+1i :n arvo saataisiin yhtälön vasemmalle puolelle, vaan
menetelmän käyttäminen vaatii jokaiselle hilapisteelle kirjoitetun differenssiyhtä-
lön sekä reunaehtojen muodostaman yhtälöryhmän ratkaisemista. Valitsemalla λ
sekä p ja q oikein, saadaan menetelmän paikalliseksi tarkkuudeksiO(p6) (Dehghan
2003; Young ja Mohlenkamp 2009).
Lämpöyhtälön tapauksessa a = a(T ) = k(T )
ρc(T )
, joten lämpöyhtälö (6) saa diskreti-
soidun muodon
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T ji   T j 1i
q
=
λ
cj 1i ρ
[
kji+1   kji 1
2p
 T
j
i+1   T ji 1
2p
+ kji
T ji+1   2T ji + T ji 1
p2
]
+ (42)
(1  λ)
cj 1i ρ
[
kj 1i+1   kj 1i 1
2p
 T
j 1
i+1   T j 1i 1
2p
+ kj 1i
T j 1i+1   2T j 1i + T j 1i 1
p2
]
.
Yhtälö (42) voidaan kirjoittaa tunnetuiden hilapisteiden (i = 1 . . .M, j   1) ar-
vojen T j 1i avulla, jolloin seuraavan aika-askeleen hilapisteiden arvot T
j
i voidaan
ratkaista tästä M   2:n yhtälön yhtälöryhmästä sekä reunaehdoista (2 kpl).
Yhtälö (42) voidaan järjestellä uudelleen muotoon
AT ji 1 +BT
j
i + CT
j
i+1 = f(T
j 1
i 1 , T
j 1
i , T
j 1
i+1 ), (43)
jossaA =  λ
cj−1i ρp2
(
 kj−1i+1 +kj−1i−1
4
+ kj 1i
)
,B = 1
q
+
2λkj−1i
cj−1i ρp2
ja C =  λ
cj−1i ρp2
(
kj−1i+1 kj−1i−1
4
+ kj 1i
)
.
Yhtälön oikea puoli on tunnettu edellisen aika-askeleen approksimaatiosta. Yh-
tälöitä on yhteensä M   2 kappaletta, yksi kutakin paikkahilapistettä kohden.
Reunaehtoina käytetään toisella reunalla (maanpinnalla) vakiolämpötilaa (T j1 =
Tpinta) ja toisella reunalla (litosfäärin pohjalla) vakiolämpövuota (Qvaippa =
 kjM
T jM T jM−1
p
).
Matriisimuodossa yhtälö voidaan kirjoittaa
ETj = Fj 1, (44)
jossa Tj on ratkaistavana oleva seuraavan aika-askeleen j lämpötilavektori,
E =

1 0
A B C
A B C
. . . . . . . . .
. . . . . . . . .
A B C
A B C
 1 1

NM
ja (45)
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Fj 1 =

Tpinta
T j−12
q
+ (1 λ)
cj−12 ρ
(
kj−13  kj−11
2h
 T j−13  T j−11
2h
+ kj 12
T j−13  2T j−12 +T j−11
h2
)
T j−13
q
+ (1 λ)
cj−13 ρ
(
kj−14  kj−12
2h
 T j−14  T j−12
2h
+ kj 13
T j−14  2T j−13 +T j−12
h2
)
...
T j−1M−1
q
+ (1 λ)
cj−1M−1ρ
(
kj−1M  kj−1M−2
2h
 T
j−1
M  T j−1M−2
2h
+ kj 1M 1
T j−1M−2 2T j−1M−1+T j−1M
h2
)
Qvaippap
 kj−1M

1M
.
(46)
Matriisin E ja vektorin Fj 1 ensimmäinen ja viimeinen rivi poikkeavat muista reu-
naehtojen huomioonottamisen takia. Nyt aika-askeleen j lämpötilavektori on
Tj = inv(E) Fj 1. (47)
Jokaisen aika-askeleen jälkeen on hilapisteiden lämpötilaa lisätty Yhtälön (14)
mukaisesti hilapisteen kattaman solun radioaktiivisten aineiden aiheuttaman ra-
diogeenisen lämmöntuoton huomioonottamiseksi.
Mallissa litosfääri on mallinnettu 205 km syvyydeltä lisättynä ylityöntölaatan (20
km) paksuudella. 225 km paksuinen kerros on jaettu kilometrin hilaväleihin. Aika-
askel q on määritetty optimaaliseksi jokaisen mallin laskennan alussa siten, että
r = aq
h2
=
p
20 ja λ = r 1/6
2r
, jolloin Crank-Nicolsonin menetelmälle saadaan mak-
simitarkkuus (Dehghan 2003; Young ja Mohlenkamp 2009). Koska a = q/ρc ei
mallissa ole vakio, on aika-askel laskettu mallin lämmönjohtavuuksien ja lämpö-
kapasiteettien lähtöarvojen perusteella. Toteutuneet aika-askeleet ovat luokkaa 3–
5 ka.
Eroosion vaikutus on huomioitu asettamalla pinnan vakiolämpötila ulottumaan
mallin yläosan hilapisteissä aina eroosiotason mukaiselle syvyydelle asti ja huomi-
oimalla tämä matriisia E ja vektoria Fj 1 muodostettaessa.
Mallin lähtöarvojen ja reunaehtojen lukemiseen sekä mallin laskemiseen on käy-
tetty MATLAB-ohjelmistolle (versio R2009b, The Mathworks Inc.) kirjoitettua ko-
mentosarjaa (Liite B).
6 TULOKSET JA NIIDEN TARKASTELU
Mallin tulos (Kuvat 12 ja 13) on ylityöntötilanteelle tyypillinen ja kuvaa tilan-
netta, jossa ylityöntölaatan aiheuttama paineen ja lämpötilan kasvu ovat nopeita,
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mutta lämpötilan lasku hidas. Lämpötilan laskemisen nopeuteen vaikuttaa mer-
kittävästi nopeus, jolla eroosio vie materiaalin mukana lämpöä pois alueelta sekä
tuo alas painuneen litosfäärin takaisin lähemmäksi kylmää maanpintaa. Kuvasta
15 huomataan, että ylityöntölaatan ja alla olevan kuoren lämpötila tasoittuu no-
peasti näiden rajapinnassa noin 10 Ma aikana, minkä jälkeen rajapinnan lämpötila
pysyy lähes vakiona ajanjakson 1880–1820 Ma sitten. Huippulämpötilan saavut-
taminen kestää sitä kauemmin, mitä syvempää litosfäärin osaa tarkastellaan.
Mallin lämpötilakehitys on yhteensopiva Kontisen et al. (1992) saamien K-Ar -
ikämääritysten kanssa (Kuva 13). K-Ar ikämääritysten suuret virherajat sarvivälk-
keestä sopivat mallissa esiintyvään huippumetamorfoosin pitkäkestoisuuteen ja ti-
lanteeseen, jossa lämpötila niukasti saavuttaa sarvivälkkeen K-Ar-lukkiutumislämpötilan,
ja jossa K-Ar systeemi ei ole täysin resetoitunut kaikissa näytteissä. Sen sijaan ar-
keeisten Nurmes-Sotkamon alueen tonaliittigneissien huippumetamorfoosi (”Paj.
& Pout.” Kuvissa 13, 12) on Pajusen ja Poutiaisen (1999) mukaan tapahtunut
1852  2 Ma sitten (U-Pb, ksenotiimistä) noin 600C lämpötilassa 4–5 kbar pai-
neessa (termobarometria mineraaliseurueesta Crd-Ath-Chl-Qtz-Ky/Sil ja fluidisul-
keumadatasta). Tähän mallin lämpötilakehitys yltää vain kuumimman vaihtoeh-
don (lämmönjohtavuus -25 %, lämmöntuotto +10 %) arviossa. Näissä gneisseissä
on kuitenkin havaittavissa metasomatismin vaikutusta. Lisäksi Nurmes-Sotkamo-
alueen K-Ar iät ovat joko anomalisia (sarvivälkeikä selvästi biotiitti-ikää nuorem-
pi) tai biotiitti- ja sarvivälkeiät ovat likimain samat. Nurmes-Sotkamon alueella
on saattanut vaikuttaa metamorfoosihistoriaan muutkin prosessit kuin ainoastaan
konduktiivinen lämmönsiirto. Jos lämpötilan kasvu ja lasku ovat olleet nopeita ta-
pahtumia siten, ettei systeemi ole ehtinyt tasapainottua voisi myös U-Pb-ajoitus tai
termobarometriatulokset antaa virheellisiä tuloksia. Tällainen tapahtuma saattai-
si olla esimerkiksi kuumapohjaisen ylityöntölaatan työntyminen kratonille (läm-
pötilan nousu advektoituvan lämmön myötä), mikä nostaisi lämpötilagradienttia
jyrkästi ja käynnistäisi fluidiadvektion (lämpötilan lasku).
Ilomantsin Rämepuron arkeeisen kultamineralisaatio sisältää oletettavasti paleo-
proterotsooisen päällemerkinnän aikaisia fluidisulkeumia, joiden sulkeutumisläm-
pötilaksi Poutiainen ja Partamies (2003) ovat arvioineet noin 400C 2,5 kbar pai-
neessa. Arvot sopivat hyvin mallin antamaan paine-lämpötilakehitykseen.
Kainuun ja Pohjois-Karjalan liuskealueilta saadut pT-arviot (Kuva 12) ovat läm-
pötilaltaan korkeampia kuin mallin maksimilämpötilat. Liuskealueiden metamor-
foosihistoria on monivaiheinen, eikä se edusta samaa päällemerkintätapahtumaa
kuin K-Ar-ikämääritysten kuvastamat metamorfoosit. Korkeampi metamorfoosias-
te selittynee sijainnilla lähempänä orogenian keskiosaa (Kuva 14), jolloin mahdol-
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Kuva 12:
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Kuva 14:
lisesti syntyneet sulat ovat voineet nostaa maksimilämpötiloja. Myös mekaaninen
lämmöntuotto deformaatiossa on saattanut olla täällä paikallisesti merkittävää.
Kuitenkin myös liuskealueiden pT-arviot sopivat pT-käyrän yleiseen muotoon ja
metamorfoosikehitykseen korkeammista lämpötiloista huolimatta.
Metamorfoituneiden kivien termobarometriatulokset antavat arvokkaan keinon
verrata mallin tuloksia havaittuihin paine-lämpötilakehityksiin. On kuitenkin huo-
mattava, että termobarometrian tarkkuus on usein parhaimmillaankin (käyttä-
mällä useita mineraalitasapainojen mittausta samoihin kiviin) luokkaa 50C,
1 kbar (Essene 1989).
Eroosion määrän jakautumisella mallinnettavalle ajanjaksolle on huomattavaa
merkitystä lämpötilakehitykselle. Mikäli eroosio olisi vähäistä heti orogenian huip-
puvaiheen jälkeen mutta nopeutuisi merkittävästi esimerkiksi noin 1,78 Ga sit-
ten (orogenian laaja-alainen romahdus, Korja et al. 2006), saavutettaisiin no-
peammin ja suuremmat huippulämpötilat, mutta toisaalta jäähtymisvaihe olisi
myös nopeampi (tT-käyrän, Kuva 13, huippu siirtyy ylävasemmalle ja käyrän lop-
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puosa laskee nopeammin). Tällöin mallin tT-käyrä sopisi myös paremmin K-Ar-
ikämäärityksiin.
Osa keski- ja alakuoren pT-olosuhteista (Kuva 15) ylittää reaktiorajan albiitti +
kalimaasälpä + kvartsi + H2O = sula. Näissä kuoren osissa on mallin mukaan
intermediäärisiä kiviä siten, että syvyydellä 33-43 km (mallin alussa) graniittis-
granodioriittiset syväkivet (kalimaasälpää >10 %) ja tonaliittiset gneissit (kali-
maasälpää <10 %) muodostavat melkein 70 % kuoren kivistä, ja syvyydellä 44-55
km tonaliittiset gneissit noin neljänneksen kuoren kivistä. Alempana kuoressa (>
56 km) kivilajit ovat mafisempia ja kalimaasälvän määrä vähäinen. Tämän perus-
teella on mahdollista, että ylemmässä keskikuoressa (kalimaasälpää >7 %) osit-
taista sulamista olisi tapahtunut jossain määrin ja alemmessa keskikuoressa (ka-
limaasälpää noin 2 % tai alle) vähäisessä määrin. Sulamisreaktio vaatii kuitenkin
vesikylläiset olosuhteet, joita ei keskikuoressa välttämättä ole. Mahdollinen vesi-
pitoisten silikaattien dehydraatiosulaminen vaatii 760 800C lämpötilan ja kulut-
taa lämpöä (Breton ja Thompson 1988), minkä lisäksi itse sulamislämmön tarve
alentaa myös lämpötilaa. Niinpä alemmassa keskikuoressa sulan syntyminen, erot-
tuminen ja liikkellelähtö on hyvin epätodennäköistä, mutta ylemmässä keskikuo-
ressa jossain määrin mahdollista, sillä peliittisten lähteiden sulat alkavat erottua
ja lähteä liikkeelle noin 10-20 % sulamäärän synnyttyä (Best 2003). Mikäli sulan
syntymistä ja liikkellelähtöä on tapahtunut merkittävissä määrin, ei mallin oletus
puhtaasti konduktiivisesta lämmön siirtymisestä pidä paikkaansa, vaan lämpöä on
siirtynyt myös advektoitumalla. Käytännössä tämä tarkoittaisi lämmön nopeam-
paa siirtymistä alhaalta ylöspäin, eli nopeampaa kuoren lämpötilan tasoittumista
sekä mahdollisesti suurempia maksimilämpötiloja yläkuoressa.
7 JOHTOPÄÄTÖKSET
Tässä työssä muodostettu numeerinen malli svekofennialaisen orogenian ylityön-
nöstä arkeeiselle kratonille kykenee selittämään kratonin pohjan kivistä tehtyjen
K-Ar-ikämääritysten antamat aika-lämpötila-arviot ylityöntölaatan kuorta 20 km
paksuntavalla sekä mukanaantuomien radiogeenisten lämpölähteiden lämmittä-
vällä vaikutuksella. Litosfäärin muunlainen terminen aktivoituminen (esimerkik-
si kuoren altakasvu) ei ole välttämätöntä. Malli pohjautuu oletukseen puhtaas-
ti konduktiivisesta lämmönsiirrosta litosfäärissä, eikä ole kelvollinen esittämään
litosfäärin lämpötilakehitystä, jos merkittävää sulanmuodostusta ja advektioläm-
mönsiirtoa on tapahtunut. Kuitenkaan mallin antamien tulosten mukaan lämpöti-
lat litosfäärissä eivät ole saavuttaneet niin korkeita arvoja, että sulamista laajassa
mittakaavassa olisi tapahtunut. Tulosten mukaan nykyisen eroosiotason kokema
53
Kuva 15:
albiitti + kalimaasa¨lpa¨ + kvartsi + H2O = sula
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pT-historia on ylityöntötilanteelle tyypillinen ja osoittaa maksimi-pT-olosuhteiksi
noin 4 kbar ja 450C. Tulokset ovat yhteensopivia K-Ar-ikämääritysten kanssa,
mutta kratonilla sijaitsevien liuskealueiden pT-arviot osoittavat suurempaa mak-
similämpötilaa. Mallin olennaisimpia virhelähteitä ovat litosfäärin lämmönjohta-
vuuden, lämpöä tuottavien alkuaineiden pitoisuuksien sekä ylityöntölaatan eroo-
sionopeuden arviointi. Mallin tulokset antavat syyn olettaa, että parempi sopi-
vuus eroosiotason havaittuun pT-historiaan saadaan, mikäli a) eroosion alkami-
sessa orogenian huippuvaiheen jälkeen oletetaan noin 20 Ma viive tai orogenian
alkua aikaistetaan noin 10 Ma, minkä jälkeen eroosionopeus on ollut hieman mal-
lissa käytettyä 100 m/Ma suurempi; ja b) litosfäärin lämmönjohtavuus oletetaan
hieman pienemmäksi tai lämpöä tuottavien alkuaineiden määrä hieman suurem-
maksi (5-10 %) kuin nykyisessä mallissa.
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A MALLIN RAKENNE JA TERMISET PARAMETRIT
64
B MALLIN LASKEMISEEN KÄYTETTY MATLAB-KOMENTOSARJA
Pääohjelma, heat(lename, runtime, recpoints)
1 % heat ( . . . )
2 %
3 % Ra tk a i s e e t r a n s i e n t i n lämpöyhtälön l i t o s f ä ä r i l l e
4 % käyt täen Crank N i c o l s o n i n menetelmää
5 %
6 % Paramet r i t :
7 % f i l ename : x l s t i e d o s t o , j o s t a ma l l i lue taan
8 % runtime : mal l in a j oa ika s ekun t e ina
9 % r e c p o i n t s : h i s t o r i a r e k i s t e r ö i t n i p i s t e i d e n lukumäärä
10 %
11 % Palaut taa :
12 % erd : p y s t y v e k t o r i , e r o o s i o s y v y y s [ runtime ]/[ r e c p o i n t s ] v ä l e i n
13 % curtimeMa : kulunut aika m i l j o o n i s s a v u o s i s s a [ runtime ]/[ r e c p o i n t s ]
14 % v ä l e i n
15 % T h i s t : l ämpö t i l a t , m a t r i i s i . r e c p o i n t s+2 kolumnia ,
16 % ensimmäinen ja v i ime inen kolumni r e k i s t e r ö i v ä t lähtö 
17 % ja l o p p u t i l a n t e e n . v ä l i i n j äävä t kolumnit r e k i s t e r ö i v ä t
18 % t i l a n t e e n [ runtime ]/[ r e c p o i n t s ] v ä l e i n .
19 % r i v i e n lukumäärä mal l in h i l a j a o n mukainen .
20 % k h i s t : lämmönjohtavuudet , m a t r i i s i . rakenne kuten T h i s t : l l ä
21 % c h i s t : om ina i s l ämpökapa s i t e e t i t , m a t r i i s i . rakenne kuten T h i s t : l l ä
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23 % M a l l i t i e d o s t o n ( . x l s ) rakenne :
24 %
25 % R i v i 1
26 % Vapaa ( kolumnien o t s a k k e e t )
27 %
28 % R i v i 2
29 % R i v i t 2 . . . N+1
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31 % Kolumni . . .
32 % 1 N, p a i k k a h i l a p i s t e i d e n lukumäärä
33 % 2 dx , matka a s k e l e e n koko , m e t r e i s s ä
34 % 3 dt , aika a s k e l e e n koko , s e kunne i s s a
35 % j o s no l la , n i i n l a sk e taan a u t o m a a t t i s e s t i op t imaa l inen a s k e l
36 % 4 k , r i v i t 2 . . . N+1 lämmönjohtavuus huoneenlämmössä
37 % kunkin p a i k k a h i l a p i s t e e n kohda l la
38 % 5 d , r i v i t 2 . . . N+1 t i h e y s ( vak io ) , kg m^ ( 3)
39 % 6 c , r i v i t 2 . . . N+1 o m i n a i s l ä m p ö k a p a s i t e e t t i huoneenlämmössä
40 % J kg  ^1 K^  1
41 % 7 H, r i v i t 2 . . . N+1 lämmöntuotto W m^ ( 3)
42 % 8 T , r i v i t 2 . . . N+1 lähtökämpöt i la , C e l s i u s a s t e i n a
43 % 9 T_sur f , p i n t a l ä m p ö t i l a ( vak io ) , C e l s i u s a s t e i n a
44 % 10 q_bot t , pohjalämpövuo , W m^( 2), ( p o s i t i i v i n e n suunta a l a s )
45 % 11 i n i t i a l _ e r d , l ä h t ö t i l a n t e e n e r o o s i o s y v y y s , metre inä
46 % 12 ero s t yp e , e r o o s i o m a l l i n funk t i on muoto
47 % 0 vakionopeus , er_a m/Ma
48 % 1 eroo s i onopeu s ( t ) = er_b * t + er_a
49 % 2 eroo s i onopeu s ( t ) = er_ c * t 2^ + er_b * t + er_a
50 % 3 eroo s i onopeu s ( t ) = er_d * t 3^ + e r_ c * t 2^ + er_b * t + er_a
51 % 4 eroo s i onopeu s ( t ) = er_a*(1+er_b * t )^( 2)
52 % [ t ] = Ma
53 % [ eroo s i onopeu s ] = m/Ma
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54 % 13 er_a
55 % 14 er_b
56 % 15 er_ c
57 % 16 er_d
58 % 17 kT , 0 = lämmönjohtavuusarvot ovat v a k i o i t a
59 % 1 = lämmönjohtavuus on l ä m p ö t i l a r i i p p u v a i n e n
60 % 18 cT , 0 = o m i n a i s l ä m p ö k a p a s i t e e t i t ovat v a k i o i t a
61 % 1 = o m i n a i s l ä m p ö k a p a s i t e e t t i r i i ppuu l ä m p ö t i l a s t a
62 % 19 t y h j ä
63 % 20 kT_c , lämmönjohtavuuden lämpö t i l a r i i ppuvuuden la skennas sa
64 % k ä y t e t t ä v ä parametr i c
65 % 21 kT_c , lämmönjohtavuuden lämpö t i l a r i i ppuvuuden la skennas sa
66 % k ä y t e t t ä v ä parametr i d
67 %
68
69 function [ erd curtimeMa Th i s t k h i s t c h i s t ] = . . .
70 heat ( f i lename , runtime , r e c p o i n t s )
71 data = x l s r ead ( f i lename ) ; % lue taan ma l l i t i e d o s t o s t a
72 % lue taan arvo t da ta s ta
73 N=data (1 ,1) ;
74 dx=data (1 ,2) ;
75 dt=data (1 ,3) ;
76 k0 = data (1 :N, 4 ) ;
77 d = data (1 :N, 5 ) ;
78 c0 = data (1 :N, 6 ) ;
79 H = data (1 :N, 7 ) ;
80 T = data (1 :N, 8 ) ;
81 Tbc1 = data (1 ,9) ;
82 qbc2 = data (1 ,10) ;
83 eros iondepth = data (1 ,11) ;
84 eros ionspeedformula = data (1 ,12) ;
85 eros_ f_a = data (1 ,13) ; % e r o s i o n speed formula f a c t o r s a , b and c
86 eros_ f_b = data (1 ,14) ;
87 e ro s_ f _ c = data (1 ,15) ;
88 eros_ f_d = data (1 ,16) ;
89 T_var_k = data (1 ,17) ;
90 T_var_c = data (1 ,18) ;
91 i f T_var_k == 1
92 T_var_k = true ;
93 else
94 T_var_k = f a l s e ;
95 end
96 i f T_var_c == 1
97 T_var_c = true ;
98 else
99 T_var_c = f a l s e ;
100 end
101 kT_par_c = data (1 ,20) ;
102 kT_par_d = data (1 ,21) ;
103
104 ka = 1000*365*24*60*60;
105 Ma = 1000*ka ;
106 Ga = 1000*Ma;
107
108 t ime_elapsed = 0; % kulunut s i m u l o i t u aika
109 f a c t o r =10^( 12); % y ht ä l ö r yh mä ma t r i i s i s s a k ä y t e t t ä v ä kerro in , j o l l a
110 % m a t r i i s i n a rvo t saadaan ~samana kokoluokkaan
111
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112 i f dt == 0 % laske taan aika aske l , j o s s i t ä e i o l e määrätty
113 % halutaan , e t t ä (k/ dc )/ dx 2^ = s q r t (20)
114 K = k0 (1:N) . / (d (1 :N) . * c0 (1 :N) ) ;
115 disp ( ’ Determining opt imal time s tep . . . ’ ) ;
116 dt = sqrt (5)* dx^2/(10*mean(K ) ) ;
117 r = mean(K)* dt /dx^2;
118 L = ( r   1/6)/(2* r ) ; % p a i n o t u s k e r r o i n impl / e k s p l
119 dt /(60*60*24*365)
120 else
121 L = 0 .5 ; % p a i n o t u s k e r r o i n impl / e k s p l  > t a v a l l i n e n Crank Ni co l s on
122 end
123 loops = f loor ( runtime / dt ) ;
124 % a l u s t e t a a n p a l a u t e t t a v a t muuttu jat
125 Th i s t=zeros (N, r e c p o i n t s +2);
126 Th i s t ( : , 1 ) = T ;
127 k h i s t=zeros (N, r e c p o i n t s +2);
128 k h i s t ( : , 1 ) = k0 (1 :N) ;
129 c h i s t=zeros (N, r e c p o i n t s +2);
130 c h i s t ( : , 1 ) = c0 (1 :N) ;
131 curtimeMa = zeros ( r e c p o i n t s + 2 ,1) ;
132 curtimeMa (1) = 0;
133 erd = zeros ( r e c p o i n t s + 2 , 1) ;
134 erd (1) = eros iondepth ;
135 r e c i n t e r v a l = f loor ( loops / r e c p o i n t s ) ; % kuinka monen l oop in v ä l e i n
136 % k i r j a t a a n arvo t y l ö s
137
138 for loop = 1: loops
139 t ime_elapsed = time_elapsed + dt ;
140 timeMa = time_elapsed / Ma;
141 eros ionspeed = 0; % m/Ma
142 switch eros ionspeedformula
143 case 0
144 eros ionspeed = ( eros_ f_a ) ;
145 case 1
146 eros ionspeed = ( eros_ f_b *timeMa + eros_ f_a ) ;
147 case 2
148 eros ionspeed = ( e ro s_ f _ c *timeMa^ 2 + eros_ f_b *timeMa + . . .
149 eros_ f_a ) ;
150 case 3
151 eros ionspeed = ( eros_ f_d *timeMa^ 3 + eros_ f _ c *timeMa^ 2 + . . .
152 eros_ f_b *timeMa + eros_ f_a ) ;
153 case 4
154 eros ionspeed = ( eros_ f_a *(1+ eros_ f_b *timeMa)^( 2));
155 end
156 eros iondepth = eros iondepth + eros ionspeed * dt /Ma;
157 sdc = f loor ( eros iondepth /dx)+1; % pinnan s y v y y s h i l a p i s t e i s s ä
158 % mitat tuna
159
160 i f mod( loop ,1000)==0
161 sdc
162 timeMa
163 eros ionspeed
164 end
165
166 i f T_var_c % j o s o m i n a i s l ä m p ö k a p s i t e t t t i r i i ppuu l ä m p ö t i l a s t a . . .
167 c = cT ( c0 , T ) ;
168 else
169 c = c0 ; % j o s e i , käyte tään l ä h t ö a r v o j a
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170 end
171
172 T(1 :N) = T(1:N) + H(1:N)* dt . / ( d (1 :N) . * c (1 :N) ) ; % l i s ä t ä ä n k u l l a k i n
173 % k i e r r o k s e l l a syntyneen lämmön
174 % määrä
175 A = zeros (N,N) ;
176 B = zeros (N, 1 ) ;
177
178 i f T_var_k % j o s lämmönjohtavuus r i i ppuu l ä m p ö t i l a s t a . . .
179 k = kT(k0 , T , kT_par_c , kT_par_d ) ;
180 else
181 k = k0 ; % j o s e i , käyte tään l ä h t ö a r v o j a
182 end
183 K = k (1:N) . / (d (1 :N) . * c (1 :N) ) ; % K , d i f f u s i v i t e e t t i
184
185 % muodostetaan yhtälöryhmän ra tka i suun t a r v i t t a v a
186 % d i a g o n a a l i m a t r i i s i A
187 diag_a = [  (L . / ( c (2 :N 1).*d (2 :N 1)*dx^2)).*((k (1 :N 2) k (3 :N))/4 . . .
188 + k (2:N 1)) ; 0 ] ;
189 diag_b = [ 0 ; 1/ dt   (L . / ( c (2 :N 1).*d (2 :N 1)*dx^2)).*( 2*k (2 :N 1)) ; 0 ] ;
190 diag_c = [ 0 ;  (L . / ( c (2 :N 1).*d (2 :N 1)*dx^2)) . . .
191 . * ( ( k (3 :N) k (1 :N 2))/4 + k (2:N 1)) ] ;
192 A = A + diag ( diag_a ,  1) + diag ( diag_b , 0) + diag ( diag_c , 1) ;
193 A(N,N) = 1* f a c t o r ;
194 A(N,N 1) =  1* f a c t o r ;
195 % muodostetaan yhtälöryhmän ra tka i suun t a r v i t t a v a
196 % oikean puolen v e k t o r i B
197 B(2 :N 1) = T(1:N 2).*(((1 L ) . / ( c (2 :N 1).*d (2 :N 1)*dx^2)) . . .
198 . * ( ( k (1 :N 2) k (3 :N))/4+k (2:N 1))) + T(2:N 1).*(((1 L ) . / ( c (2 :N 1) . . .
199 . * d (2 :N 1)*dx^2)).*( 2*k (2 :N 1))) + T(3:N).*(((1 L ) . / ( c (2 :N 1) . . .
200 . * d (2 :N 1)*dx^2)).*((k (3 :N) k (1 :N 2))/4+k (2:N 1))) + T(2:N 1)/dt ;
201
202 % muokataan A ja B reunaeh to j en mukai seks i
203 for j =1:sdc
204 A( j , j ) = 1* f a c t o r ; % D i r i c h l e t
205 A( j , j +1) = 0;
206 i f j > 1
207 A( j , j  1) = 0;
208 end
209 B( j ) = Tbc1* f a c t o r ;
210 end
211
212 B(N) =  f a c t o r *qbc2*dx/k(N) ;
213
214 % r a t k a i s t a a n yhtälöryhmä
215 % A = TB
216 T=sparse (A)\B ;
217 i f sum( isnan (A)) > 0
218 return
219 end
220
221 % k i r j a t a a n h i s t o r i a p i s t e e t p a l a u t e t t a v i i n muut tu j i i n
222 i f mod( loop , r e c i n t e r v a l ) == 0
223 Th i s t ( : , f loor ( loop / r e c i n t e r v a l )+1) = T ;
224 k h i s t ( : , f loor ( loop / r e c i n t e r v a l )+1) = k ;
225 c h i s t ( : , f loor ( loop / r e c i n t e r v a l )+1) = c ;
226 curtimeMa ( f loor ( loop / r e c i n t e r v a l )+1) = timeMa ;
227 erd ( f loor ( loop / r e c i n t e r v a l )+1) = eros iondepth ;
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228 end
229 end
230
231 % k i r j a t a a n l o p p u t i l a n n e p a l a u t e t t a v i i n muut tu j i i n
232 Th i s t ( : , r e c p o i n t s +2) = T ;
233 k h i s t ( : , r e c p o i n t s +2) = k (1:N) ;
234 c h i s t ( : , r e c p o i n t s +2) = c (1 :N) ;
235 curtimeMa ( r e c p o i n t s +2) = timeMa ;
236 erd ( r e c p o i n t s +2) = eros iondepth ;
237 end
Aliohjelma kT(k0, T, c, d), lämmönjohtavuuden lämpötilariippuvuus
1 % palau t taa lämmönjohtavuuden k l ä m p ö t i l a s s a T
2 % k0 : lämmönjohtavuus l ä m p ö t i l a s s a n . 50C
3 % T : lämpö t i l a (C)
4 % c : parametr i 1
5 % d : parametr i 2
6 %
7 % k_norm(T) = 1/(1+cT ) + dT 3^
8
9 function kT = kT(k0 , T , c , d)
10 k_s i ze = s ize (k0 ) ;
11 i f k_s i ze (1) > k_s i ze (2) % k : n t u l e e o l l a vaakavek to r i
12 k0 = k0 ’ ;
13 end
14
15 i = 0;
16 kT = T ;
17
18 for k = k0
19 i = i + 1;
20 kT( i ) = k*(1/(1+c *(T( i ) 50)) + d*(T( i ) 50)^3);
21 end
22 end
Aliohjelma cT(c0, T), lämpökapasiteetin lämpötilariippuvuus
1 % palau t taa omina i s l ämpökapas i t e e t i n c l ä m p ö t i l a s s a T
2 % c0 : o m i n a i s l ä m p ö k a p a s i t e e t t i huoneenlämmössä
3 % T : lämpö t i l a (C)
4 %
5 % c_norm (T) = 8.95*10^( 10)*T^ 3   2.13*10^( 6)*T^ 2 + 0.00172*T + 0.716
6 % normal ized to 200C
7 % ( Waples & Waples 2004)
8
9 function cT = cT ( c0 , T)
10 Tt = 20; % mi t t au s l ämpö t i l a
11 cpnt1 = (8.95*10^( 10)*Tt 3^   2.13*10^( 6)*Tt 2^ + 0.00172* Tt + 0.716) ;
12 D = 750; % s i l i k a a t i n debye l ämpö t i l a
13
14 c _ s i z e = s ize ( c0 ) ;
15 i f c _ s i z e (1) > c _ s i z e (2) % c : n t u l e e o l l a vaakavek to r i
16 c0 = c0 ’ ;
17 end
18
19 i = 0;
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20 cT = T ;
21
22 for c = c0
23 i = i + 1;
24 Tt = T( i ) ;
25 i f Tt > D
26 Tt = D; % f i x to debye temperature
27 end
28 cpnt2 = (8.95*10^( 10)*Tt 3^   2.13*10^( 6)*Tt 2^ + 0.00172* Tt + 0.716) ;
29 cT ( i ) = c *( cpnt2 / cpnt1 ) ;
30 end
31 end
